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Résumé
Le syndrome de double zone de convergence intertropicale (ITCZ) est un biais systé-
matique dont souffrent la majorité des modèles de circulation générale (GCM). Les causes
de ce comportement problématique ne sont toujours pas élucidées. Le but de la thèse est
d’apporter des éléments de réponses à ce sujet et de suggérer des pistes d’amélioration
des GCMs. Le travail de thèse a mis en évidence l’importance des rétroactions couplées
océan-atmosphère et dynamique-thermodynamique dans la structure de l’ITCZ.
Dans un premier temps, les mécanismes à l’origine de l’émergence de régimes de pré-
cipitations distincts en réponse à différents forçages en température de surface de la mer
(SST) ont été analysés, dans les GCMs atmosphériques ARPEGE-Climat et LMDz, en
configuration aquaplanète. La transition du régime double à deux ITCZ vers le régime
simple à une seule ITCZ a été plus particulièrement analysée. Dans les deux modèles,
cette transition est forcée par la convergence des vents de basses couches associée aux
changements de gradients méridiens de température de couche limite. Les rétroactions
sèches et humides modulent la transition en favorisant ou en s’opposant au forçage par les
SST. Les rétroactions dynamiques sèches sont associées l’advection horizontale d’air froid
subtropical. Les rétroactions humides, présentes uniquement dans LMDz, sont associées à
la convection et incluent le refroidissement stratosphérique et celui de la couche limite dû
aux courants convectifs descendants.
Les processus humides sont déterminants pour la structure de l’ITCZ par leur influence
sur le profil vertical de chauffage diabatique et sur les rétroactions convection-humidité,
deux grandeurs très sensibles au schéma de convection et, en particulier, à l’entraînement
latéral convectif. Une analyse de l’influence de l’entraînement latéral convectif sur l’ITCZ
est effectuée en utilisant le GCM CNRM-CM5 dans une hiérarchie de modèles (couplé
océan-atmosphère, atmosphérique et aquaplanète) et montre que la sensibilité de l’ITCZ
à ce paramètre est robuste dans les différentes configurations. L’augmentation de l’entraî-
nement convectif réduit considérablement la double ITCZ. Ce changement de structure de
l’ITCZ est associé à un changement de la circulation tropicale résultant de rétroactions
entre convection et dynamique de grande échelle.
En plus de la dynamique verticale, la SST et les rétroactions couplées sont déter-
minantes pour la structure de l’ITCZ. Les études de sensibilité à l’entraînement latéral
convectif montrent que les rétroactions couplées amplifient le biais de double ITCZ. L’ana-
lyse multi-modèle des GCMs CMIP5 montre que les processus thermodynamiques associés
à la SST sont en grande partie responsables du problème de double ITCZ dans les simu-
lations couplées.
Abstract
The spurious double intertropical convergence zone (ITCZ) is a systematic bias affec-
ting state-of-the-art coupled general circulation models (GCM) ; there is still no consensus
on its causes. The goal of this thesis is to shed some light on this outstanding problem
toward the improvement of climate model performances. This work emphasizes the roles
of coupled ocean-atmosphere and dynamics-thermodynamics feedbacks in the ITCZ struc-
ture.
The first step was to study the response of the atmospheric GCMs ARPEGE-climat
and LMDz in aquaplanet configuration, to a range of SST latitudinal distributions. The
purpose was to investigate the existence of multiple precipitation regimes, explore their
characteristics and untangle the mechanisms at play in regime transition. The transition
from the double regime with two ITCZs to the single regime with only one ITCZ at the
equator was analyzed. In both models, the transition between these regimes is mainly
driven by changes in the low-level convergence that are forced by the atmospheric boun-
dary layer temperature gradients. Model-dependent, dry and moist feedbacks intervene
to reinforce or weaken the effect of the temperature forcing. Dry dynamical feedbacks
are mainly driven by horizontal advection of cold subtropical air. Moist thermodynamics
which are only active in LMDz ; they act as negative feedbacks on low-level convergence
and are associated with cooling in the stratospheric cold top and in the boundary layer
by convective downdrafts.
Moist processes play a crucial role in the ITCZ structure through their influence on
the vertical profile of convective heating and modulation of moisture-convection feedbacks,
two variables that are very sensitive to the convection scheme and, in particular, to lateral
convective entrainment. The influence of lateral convective entrainment on the ITCZ struc-
ture is analyzed through a hierarchy of model configurations (coupled ocean-atmosphere,
atmospheric and aquaplanet) using the CNRM-CM5 GCM. The sensitivity of the ITCZ
structure to this parameter is robust across our hierarchy of models. In response to an
increased entrainment rate, the realistic simulations exhibit a weakening of the southern
side of the double ITCZ over the southeastern Pacific. The change in ITCZ configura-
tion is associated with a more realistic representation of the tropical circulation driven by
feedbacks between large-scale dynamics and deep convection.
Together with vertical dynamics, SST and associated coupled feedbacks drive the ITCZ
location. Sensitivity experiments to lateral entrainment show that ocean-atmosphere feed-
backs amplify the double ITCZ bias. A multi-model analysis using CMIP5 GCMs show
that the double ITCZ bias has become small in atmosphere-only simulations, and that
coupled atmosphere-ocean feedbacks account for a large part of this bias in coupled simu-
lations.
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Introduction générale
Le climat de la Terre est le résultat d’interactions complexes entre de nombreux proces-
sus faisant intervenir l’atmosphère, l’océan et les surfaces continentales. La compréhension
de ces différentes composantes et leurs interactions mutuelles est nécessaire et répond non
seulement à des besoins scientifiques mais également économiques et politiques. En effet,
les recherches sur le climat font, de nos jour, l’objet de très fortes demandes de la part de
la société pour comprendre le fonctionnement et l’évolution du système climatique, ainsi
que les conséquences des activités humaines sur les grands équilibres climatiques.
Pour répondre à toutes ces questions, les modèles de climat ont été développés et n’ont
cessé de prendre de l’ampleur depuis les années 70, en intégrant toutes les composantes
du système climatique (atmosphère, océan, biosphère et cryosphère). Mais, la complexité
du climat est telle que de nombreux processus physiques demeurent incompris et mal
représentés dans les modèles de circulation générale (GCMs en anglais). En particulier,
la simulation des processus sous-maille comme la convection nuageuse et leurs effets sur
les échelles résolues reste un des défis majeurs auxquels les modélisateurs du climat sont
confrontés.
Cette thèse s’inscrit dans le cadre de ce vaste chantier de la modélisation du climat
et se focalise, plus particulièrement, sur le climat de la zone tropicale. En effet, la mo-
délisation des caractéristiques physiques du climat tropical, notamment la simulation des
précipitations tropicales est un point faible des GCMs, ce qui réduit leur potentiel d’utili-
sation pour les prévisions de pluie à l’échelle saisonnière ou climatique (dans les scénarios
de type GIEC, Groupe d’Experts Intergouvernemental sur l’Evolution du climat).
L’objectif de la thèse est donc de comprendre les biais en précipitations tropicales dans les
GCMs, notamment le syndrome de double Zone de Convergence Intertropicale (ITCZ),
un comportement problématique et systématique dans les simulations climatiques, pour
lequel il n’y a toujours pas de concensus.
La thèse s’articule comme suit :
Dans le premier chapitre, nous présentons la circulation de grande échelle tropicale
ainsi que les grandes zones de convection profonde. Nous présentons également le pro-
blème de double ITCZ et les différentes hypothèses avancées pour expliquer la formation
et la position de l’ITCZ.
Le deuxième chapitre décrit les deux modèles numériques du CNRM et de l’IPSL uti-
lisés durant cette thèse.
LISTE DES TABLEAUX
Dans le troixième chapitre, nous présentons les réponses des GCMs atmosphériques
du CNRM (ARPEGE-Climat) et de l’IPSL (LMDz), en configuration aquaplanète (terre
couverte d’eau) à différents forçages en température de surface de la mer (SST). Les méca-
nismes de la transition entre deux régimes d’ITCZ (simple et double) sont particulièrement
étudiés.
Dans le quatrième chapitre, la sensibilité de l’ITCZ à l’entraînement convectif latéral
est étudiée dans le modèle du CNRM en utilisant une hiérarchie de modèles (GCM couplé
océan-atmosphère, GCM atmosphérique et Aquaplanète). Les mécanismes à l’origine des
changements de la distribution des précipitations tropicales et de la circulation associée
sont étudiés en analysant le bilan d’énergie statique sèche intégrée sur toute la colonne
atmosphérique.
Dans le cinquième chapitre, une étude des contributions dynamiques et thermodyna-
miques au problème de double ITCZ est réalisée à partir des simulations atmosphériques
et couplées de 17 GCMs participant au projet CMIP5 (Coupled Model Intercomparaison
Project phase 5).
Nous concluerons par une synthèse des principaux résultats de la thèse et nous propo-
serons des perspectives.
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Chapitre 1
Le climat tropical
Les régions tropicales (30◦S-30◦N) absorbent en moyenne plus d’énergie solaire qu’elles
n’émettent dans l’infrarouge vers l’espace (excepté les régions désertiques). Elles présentent
donc un bilan radiatif positif au sommet de l’atmosphère, contrairement aux zones extra-
tropicales et polaires qui affichent un bilan radiatif négatif. De ce déséquilibre énergétique
naissent des circulations atmosphériques et océaniques d’échelle planétaire, permettant
la redistribution de l’énergie radiative sur le globe, entre les régions excédentaires (équa-
toriales) et les régions déficitaires (polaires). Les contrastes énergétiques existent égale-
ment au sein même des tropiques entre les régions humides excédentaires et les régions
sèches déficitaires et sont à l’origine du développement des circulations tropicales. Dans
les tropiques, l’excédent d’énergie est redistribué par l’atmosphère grâce à la circulation
de Hadley/Walker et par les océans via les gyres subtropicaux.
1.1 Circulation atmosphérique tropicale
1.1.1 Circulation de Hadley
George Hadley, au XVIIIe siècle, évoqua l’existence d’une circulation méridienne dé-
crivant le transport énergétique de l’équateur vers les pôles. La conservation du moment
cinétique limite l’extension des cellules de Hadley aux subtropiques (30◦Nord et Sud) et
le transport d’énergie vers les pôles se poursuit dans les moyennes latitudes par les tem-
pêtes. La figure 4.18 montre la circulation méridienne moyenne dans les tropiques. Les
branches ascendantes de la circulation de Hadley sont associées à la conversion de l’éner-
gie thermodynamique des basses couches atmosphériques proche de l’équateur en énergie
potentielle de gravité. Cette ascendance est maximale vers 5◦N et correspond à une zone
de forte convection nommée zone de convergence intertropicale (ITCZ en anglais). Les
branches subsidentes sont associées en surface à une circulation divergente marquée, sous
l’effet de la force de Coriolis, par des alizés de Nord-Est (Sud-Est) dans l’hémisphère Nord
(Sud). Ces vents convergent vers l’ITCZ, l’alimentant en humidité et renforçant l’activité
convective le long de cette bande.
1.1.2 Circulation de Walker
La circulation méridienne est couplée à une circulation zonale appelée la circulation
de Walker. Cette circulation naît des fortes variations longitudinales en températures de
surface de la mer (Sea surface temperatures, SST) entre le Pacifique Ouest chaud et le
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Figure 1.1 – Représentation schématique de la circulation de Hadley (Source : astro-
surf.com)
Pacifique Est froid, un contraste expliqué par les upwellings côtiers 1 qui ramènent les
eaux profondes froides en surface à l’Est des bassins océaniques. La circulation de Walker
est illustrée sur la figure 1.2. Pour les conditions normales, les zones d’ascendance sont
localisées au niveau du continent maritime (ce terme désigne l’ensemble des îles situées
entre Océans Indien et Pacifique à l’Est et à l’Ouest, le continent asiatique et l’Australie
au Nord et au Sud) où se trouve une zone d’eaux chaudes (appelée Warm Pool en anglais),
de l’Afrique et de l’Amazonie. Les zones de subsidence se trouvent sur les bords Est des
océans Atlantique, Pacifique et sur le bord Ouest de l’océan Indien.
Figure 1.2 – Représentation schématique de la circulation de Walker pour les conditions
normales (en haut) et pour les conditions El Niño (en bas) (Source : Penn State University.)
La circulation de Walker résulte d’un fort couplage océan-atmosphère (Bjerknes, 1969) :
1. Les alizées au dessus du Pacifique tropical génèrent des courant océaniques de surface et de subsurface
(entre 100 et 200 m de profondeur) advectant l’eau vers l’Ouest du bassin. Ces courants génèrent au sein
de la couche de mélange océanique, un mouvement d’ascendance appelé upwelling, à l’Est du bassin et un
mouvement de subsidence appelé downwelling à l’Ouest du bassin.
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le gradient Est-Ouest renforce les alizés vers l’Ouest, qui poussent les eaux chaudes équa-
toriales vers la partie occidentale du bassin, renforçant le gradient Est-Ouest de SST. Ce
mécanisme est aussi au coeur de la variabilité interannuelle de l’ENSO (El Niño Southern
Oscillation). L’ENSO est le principal mode de variabilité interannuelle de la circulation
atmosphérique. Il s’exprime selon une oscillation quasi-périodique (variant entre 3 et 7
ans) des SSTs dans le Pacifique tropical, et s’associe à un large déplacement des ascen-
dances et subsidences de grande échelle entre l’Est et l’Ouest du bassin, perturbant la
circulation de Walker. En conditions El Niño (anomalie de température chaude dans le
Pacifique central), le gradient Est-Ouest de SST et donc la circulation de Walker sont
affaiblis et la zone d’ascendance se décale vers le centre du Pacifique, modifiant l’ensemble
de la dynamique planétaire (voir fig. 1.2). Lors des évènements La Niña, la circulation
de Walker est renforcée en réponse à l’augmentation du gradient Est-Ouest des SSTs du
Pacifique tropical.
La circulation de Hadley est également modifiée par l’ENSO. Oort and Yienger (1996)
montrent, en utilisant des données de radiosondages de 1964 à 1989, que la circulation de
Hadley s’intensifie pendant les épisodes d’anomalies chaudes de SST (El Niño) et ralentit
lors des épisodes d’anomalies froides de SST (La Niña). L’intensité de la circulation de
Hadley est ainsi anticorrélée avec celle de la circulation de Walker.
1.1.3 Circulation combinée Hadley-Walker et convection
Une autre vision de la circulation tropicale, basée sur la notion de quasi-équilibre entre
convection et processus de grande échelle (Arakawa and Schubert, 1974; Emanuel, 1994),
propose une représentation alternative des circulations de grande échelle, combinant à
la fois la circulation de Hadley et de Walker. Les tropiques sont décomposés en zones
d’ascendance et zones de subsidence. La localisation de ces zones est déterminée par les
conditions en surface (SST, vents de surface et flux turbulents) et par les conditions de
grande échelle (gradients de pression, dispositions des contients, relief). Une représentation
idéalisée de cette circulation est donnée dans la figure 1.3. Les zones d’ascendance sont
associées à la convection profonde. Les nuages convectifs s’élèvent jusqu’à la tropopause
(17 à 18 km d’altitude). Leur altitude est contrôlée par l’énergie potentielle disponible
CAPE (Convective Available Potential Energy) 2. Les zones plus sèches sont associées à de
la subsidence en ciel clair. L’air y est chauffé par compression adiabatique et se refroidit
par rayonnement infrarouge. La compétition entre la subsidence de la troposphère libre
et la turbulence dans la couche limite atmosphérique résulte en une activité convective
limitée à la couche limite. A l’Est des bassins océaniques subtropicaux, des couches nua-
geuses stratiformes sont observées : les stratocumulus. En se rapprochant de l’ITCZ, la
turbulence de couche limite s’organise et induit une activité convective peu profonde as-
sociée à de petits cumulus. Cette convection peu profonde s’intensifie et devient profonde,
passant par des congestus et donnant naissance aux cumulonimbus au niveau de l’ITCZ.
Le transport d’énergie et d’humidité vers les sub-tropiques au sommet de la troposphère
donne naissance à des nuages stratiformes élevées : les cirrus.
2. La CAPE représente l’énergie potentielle convective disponible pour élever une parcelle d’air instable,
sous l’effet de la force d’Archimède, entre le niveau de convection libre LFC (Level of Free Convection) et
le niveau de flottabilité neutre LNB (Level of neutral Buoyancy).
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Figure 1.3 – Schéma idéalisé de la circulation tropicale montrant les zones d’ascendances
de convection profonde (à gauche) et les zones de subsidences de convection peu profonde
(à droite). A partir de Emanuel (1994).
Sur la base de cette vision de la dynamique tropicale, une méthodologie a été propo-
sée décomposant l’atmosphère tropicale en régimes dynamiques ascendants et subsidants,
calculés à partir de la vitesse verticale mensuelle à 500hPa, ω500 (Bony et al, 2004). Les
valeurs positives de ω500 correspondent aux régimes subsidents et les valeurs négatives
correspondent aux régimes ascendants. Le poids relatif de chaque régime dynamique Pω
(appelé PDF, Probability Distribution Function) représente la probabilité qu’un point de
grille tropical (entre 30◦N et 30◦S) se trouve, en moyenne dans un intervalle de valeur de
ω500. La PDF vérifie : ∫ +∞
−∞
Pωdω = 1 (1.1)
La PDF donne une description globale des circulations de grande échelle dans les tropiques,
en moyennant les circulations de Hadley et de Walker.
La PDF calculée à partir de trois jeux de ré-analyses 3 (ERA 4, NCEP 5 et NASA/-
DAO 6) est donnée dans la figure 1.4 (Bony et al, 2004). La PDF montre une dominance
des régimes subsidents de grande échelle dans les tropiques qui sont contraints par le refroi-
dissement radiatif en ciel clair. Ces régions de subsidence s’étendent sur les subtropiques
et sous les branches descendantes de la circulation de Walker. Les régimes ascendants sont
associés à la convection profonde et l’intensité de ω500 reflète l’intensité du flux de masse
convectif d’une population de nuages.
Cette méthodologie sera utilisée dans le Chapitre 4.
3. Les ré-analyses résultent de l’assimilation de données d’observations (stations météorologiques, plu-
viomètres, satellites, radiosondages, bouées...) dans un modèle de prévision à courte échéance. Le modèle,
forcé par les conditions initiales observées fournit une couverture tridimensionnelle complète du système
climatique pour de nombreuses variables thermodynamiques et dynamiques.
4. Réanalyses issues du ECMWF (European Centre for Medium-Range Weather Forecasts Atmosphe-
ric).
5. Réanalyses issues du NCEP (National Centers for Environmental Prediction) avec la collaboration
du NCAR (National Center for Atmospheric Research).
6. Réanalyses issues du NASA/DAO (Data Assimilation Office of the National Aeronautics and Space
Administration).
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Figure 1.4 – PDF moyenne de ω500 dans les tropiques (30◦N-30◦S) calculée à partir des
ré-analyses ERA, NCEP et NASA/DAO. Les barres verticales montrent l’écart type de la
PDF, A partir de Bony et al (2004).
1.2 Principales structures convectives dans les tropiques
Comme on l’a vu, la circulation tropicale Hadley-Walker est fortement associée à l’ac-
tivité convective dans les tropiques. Les zones d’ascendances sont situées au niveau des
pôles majeurs de convection profonde. En particulier, la branche ascendante de la circula-
tion de Hadley correspond à l’ITCZ. Les variations de la circulation de Walker en relation
avec El Niño peuvent être associées aux variations interannuelles de la mousson indienne
(Webster et al, 1998). Les alizés associés à la circulation de Hadley contrôlent la position
et l’amplitude de la zone de convergence du pacifique Sud (SPCZ), en modulant l’expan-
sion des régions de subsidence de grande échelle du Sud-Est du Pacifique (Takahashi and
Battisti, 2007; Lintner and Neelin, 2008). La combinaison des branches subsidentes de la
circulation de Hadley et de Walker dans les subtropiques mène aux déserts les plus arides
du monde (désert d’Atacama au Chili ou désert de Namibie, par exemple).
1.2.1 Les moussons
La mousson est un phénomène convectif caractérisé par un renversement saisonnier
des vents de la basse troposphère et par l’alternance entre une saison sèche (hiver) et
une humide (été). Elle résulte de l’intéraction entre atmsphère, océan et continent. Les
principales moussons sont celles de l’Asie et celle de l’Afrique de l’Ouest, mais des moussons
sont aussi observées en Australie ainsi qu’en Amazonie et en Amérique du Nord (voir fig.
1.5, JJAS).
La mousson est établie le plus souvent par un contraste thermique important entre les
surfaces continentales et les surfaces océaniques, reposant sur les différences de capacités
calorifiques des sols et des océans. La températures des surfaces continentales est, en effet,
très sensible aux flux de chaleur à la surface, contrairement à la température de surface
des océans qui ont une forte inertie thermique, en raison de leur forte capacité calorifique.
Au printemps, les surfaces continentales se réchauffent rapidement du fait du cycle saison-
nier de l’insolation, contrairement aux surfaces océaniques dont la température augmente
plus lentement. Ce gradient méridien de température induit une circulation de mousson
avec des alizés inversés, dont la composante méridienne dans la basse troposphère va vers
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le continent. L’ascendance en résultant au-dessus du continent s’accompagne de convection
profonde, alimentée par la convergence d’humidité dans les basses couches. En retour, la
circulation de mousson est maintenue par le dégagement de chaleur latente associée à la
convection.
Figure 1.5 – Précipitations observées (GPCP) (Adler et al, 2003) moyennées sur la période
1979-2009 pendant l’hiver boréal (en haut) et l’été boréal (en bas).
1.2.2 La zone de convergence du Pacifique Sud (SPCZ)
La SPCZ représente une des deux zones de convection profonde du Pacifique tropi-
cal. Elle est orientée le long d’un axe diagonal Nord-Ouest/Sud-Est et s’étend depuis la
Nouvelle-Guinée au niveau de la Warm Pool jusqu’aux régions subtropicales (35◦S/120◦W)
(voir fig.1.5). Elle peut être découpée en deux parties : une SPCZ zonale dans les régions
tropicales (5◦S-15◦N) située à l’Ouest du Pacifique, et une SPCZ diagonale dans les régions
subtropicales (15◦S-35◦S) située plus à l’Est dans le Pacifique (Kiladis et al, 1989; Vincent,
1994). Les processus pilotant la convection dans les deux parties diffèrent : la SPCZ zonale
se situe au dessus des eaux chaudes de la Warm Pool (SST ≥ 26◦C) et correspond à une
zone de convergence de grande échelle, alors que la SPCZ diagonale est forcée par des
téléconnections tropiques-extratropiques, contrôlant son orientation diagonale.
Plusieurs travaux ont tenté d’expliquer la position, l’orientation et l’intensité de la
SPCZ. Certains auteurs pointent le rôle des gradients de SST et la convergence d’humi-
dité associée dans l’origine et le maintien de la SPCZ zonale (Kiladis et al, 1989; Kiladis
and Weickmann, 1992). Une deuxième hypothèse avancée, bien que jouant un rôle minime,
est la distribution continent-océan dans le Pacifique Sud. En particulier, l’absence de l’Aus-
tralie dans les simulations numériques réalisées par Kiladis et al. (1989) fait disparaître
le flux de mousson, diminuant considérablement l’activité convective de la SPCZ zonale.
La convection le long de la SPCZ zonale est également expliquée par des perturbations
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d’échelle synoptique qui naissent dans la région du continent maritime et atteignent un
maximum d’amplitude au dessus du Pacifique Sud (Davidson and Hendon, 1989). La par-
tie diagonale de la SPCZ repose sur les interactions d’échelle synoptique entre les tropiques
et les moyennes latitudes. Les vents d’Ouest, et en particulier le jet d’Ouest subtropical
(JOST), favorisent la propagation d’énergie des ondes de Rossby des moyennes latitudes
vers l’équateur, contribuant au maintien de la convection profonde au niveau de la SPCZ
(Kiladis et al, 1989). Les gradients tropicaux de SSTs dans le Pacifique exercent également
un rôle à distance sur l’activité de la partie diagonale de la SPCZ, en modulant l’intensité
du JOST (Hurrell and Vincent, 1992) et la propagation de l’énergie des ondes de Rossby
vers l’Est (Widlansky et al, 2011). D’autres études montrent que la position et l’orienta-
tion de la SPCZ sont contrôlées par la géométrie des régions subtropicales sèches à l’Est
du Pacifique et par l’intensité du transport d’air sec par les alizés (Takahashi and Battisti,
2007; Lintner and Neelin, 2008).
La représentation de la SPCZ dans les GCMs s’est améliorée au fil des générations de
modèles, mais plusieurs biais dans la simulation de la climatologie et la variabilité de la
SPCZ persistent. La représentation de la SPCZ dans les GCMs a été évaluée dans le cadre
du projet d’intercomparaison de modèles couplés CMIP3 (Coupled Model Intercomparai-
son Project) (Brown et al, 2010). La majorité des modèles présentent une SPCZ zonale,
s’étendant trop à l’Est du Pacifique, et ne simulent pas son extension diagonale vers le
Sud-Est dans les subtropiques. Ce biais systématique dans les simulations climatiques est
lié à un problème bien connu sous le nom de syndrome de double ITCZ, que nous allons
approfondir dans la section suivante.
1.2.3 La zone de convergence intertropicale (ITCZ)
L’ITCZ est une bande longitudinale de convection profonde proche de l’équateur et lo-
calisée au Nord dans la plupart des océans tropicaux (voir fig. 1.5), où les nuages convectifs
peuvent s’élever jusqu’à la tropopause (17 à 18 km d’altitude). L’ITCZ joue un rôle éner-
gétique majeur puisque la convection qui lui est associée libère d’importantes quantités de
chaleur latente. Ce chauffage atmosphérique induit une ascendance moyenne expliquant la
forte production d’énergie potentielle dans les régions équatoriales. Cet excès d’énergie est
exporté vers les pôles par la circulation de Hadley, puis par les tourbillons des moyennes
latitudes réduisant ainsi le déséquilibre énergétique entre tropiques et extra-tropiques.
Les variations saisonnières de la position de l’ITCZ suivent la position apparente du
soleil avec un décalage moyen de 6 à 8 semaines. Ce décalage est plus important sur océan
que sur continent, du fait de la plus grande inertie thermique des océans, et atteint 10 à
12 semaines sur le Pacifique Est et l’Atlantique (Beucher, 2009).
En été boréal (voir fig. 1.5, en bas), l’ITCZ se positionne sur mer vers 10◦N. En
hiver boréal (voir fig. 1.5, en haut), l’ITCZ se positionne entre 2◦N et 5◦N sur les bassins
Atlantique et Pacifique et vers 10◦S sur l’Océan indien.
1.2.3.1 Syndrome de double ITCZ dans les GCMs
Les GCMs présentent des difficultés majeures à simuler les précipitations tropicales.
En particulier, le syndrome de double ITCZ est un comportement problématique dont
souffrent la majorité des GCMs couplés océan-atmosphère (Mechoso et al, 1995; Dai,
2006). Ce biais se présente comme deux bandes convectives symétriques par rapport à
l’équateur situées au centre et à l’Est du Pacifique, associé à une SPCZ zonale s’étendant
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trop vers l’Est dans le Pacifique (voir fig.1.6). Dans certains GCMs, ce biais est également
présent dans l’Océan Atlantique tropical. Cette structure de l’ITCZ est présente dans les
observations uniquement au printemps boréal à l’Est du Pacifique (Hubert et al, 1969)
et est expliquée par les conditions thermiques à la surface de l’Océan Pacifique Est. En
effet, en cette saison, la SST présente deux maximums au Nord et au Sud de l’équateur
et un minimum local à l’équateur. La présence d’une langue d’eau froide équatoriale bien
marquée à l’Est du Pacifique est un facteur déterminant pour la formation d’une double
ITCZ dans cette région (Zhang, 2001; Lietzke et al, 2001; Gu et al, 2005).
Figure 1.6 – Précipitations moyennées sur la période 1979-1999 pendant l’été boréal
calculées à partir des observations (GPCP) et des simulations forcées (AMIP) et couplées
du GCM CNRM-CM5 (CMIP).
1.2.3.2 Théories expliquant la position et la formation de l’ITCZ
Les mécanismes physiques à l’origine de la formation et de la position de l’ITCZ à
l’écart de l’équateur ne sont toujours pas élucidés et continuent à faire l’objet de nom-
breuses recherches théoriques et simulations numériques. Plusieurs hypothèses sont néan-
moins avancées.
Rôle de la SST et des rétroactions associées
Le premier facteur de formation de l’ITCZ est thermodynamique lié à la distribution
spatiale de la SST et les rétroactions océan-atmosphère associées. L’activité convective
10
Chapitre 1 : Le climat tropical
tropicale est, en effet, fortement corrélée aux SSTs les plus élevées (SST ≥ 27◦C, voir figs.
1.5 et 1.7) (Bjerknes, 1969; Graham and Barnet, 1987). Cette corrélation entre SST et
convection souligne l’importance du couplage océan-atmosphère sous les tropiques : les
SSTs élevées génèrent d’importants flux turbulents de surface latent et sensible qui ali-
mentent les basses couches atmosphériques en chauffage et humidité, assurant des condi-
tions favorables au développement de la convection.
Figure 1.7 – SSTs observées (HadISST)(Rayner et al, 2003) moyennées sur la période
1979-2001 pendant l’hiver boréal (en haut) et l’été boréal (en bas).
La SST a également un rôle dynamique, à travers son gradient, en forçant la conver-
gence de basses couches (Lindzen and Nigam, 1987; Back and Bretherthon, 2008; Oueslati
and Bellon, 2012a). La SST permet également d’inhiber la convection profonde. En parti-
culier, la présence de SSTs relativement fraîches associées aux upwellings équatoriaux entre
2◦S et 2◦N au centre et à l’Est du Pacifique (SST entre 24 et 26◦C, voir fig. 1.7) réduit
les flux turbulents, expliquant l’absence de convection profonde dans la bande équatoriale
(voir fig. 1.5).
Le phénomène d’upwelling est surestimé dans la majorité des GCMs (voir fig.1.8 pour le
CNRM-CM5), résultant en une surestimation de l’amplitude et de l’extension vers l’Ouest
de la langue d’eau froide équatoriale. Les GCMs surestiment également les SSTs sur les
bords Est des océans Pacifique et Atlantique (voir fig.1.8), résultant d’un déficit important
en nuages bas, et en particulier en stratus. Le biais froid en SST à l’équateur et chaud à
l’Est des océans tropicaux sont associés au problème de double ITCZ.
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Figure 1.8 – Différences entre SSTs simulées par le GCM couplé CNRM-CM5 et les SSTs
observées (HadISST) moyennées sur la période 1979-1999 pendant l’été boréal.
Ces biais en SST et donc la double ITCZ sont amplifiés par des rétroactions couplés
océan-atmosphère (Lin, 2007) qui sont les suivantes :
1) Rétroaction Alizés-Upwelling :
Cette rétroaction reprend celle proposée par Bjerknes (1969) pour décrire les déplace-
ments Est-Ouest de la circulation de Walker. Les alizés au dessus du Pacifique centre et
Est génèrent des courants d’eaux vers l’Ouest, des upwellings équatoriaux à l’Est et des
downwellings à l’Ouest du bassin. La différence en température résultante entre la Warm
Pool et la langue d’eau froide équatoriale génère un gradient Est-Ouest de SST, renforçant
les alizés. Cette boucle rétroactive entre Alizés et upwelling est donc positive. Cette rétro-
action favorise le déplacement de l’ITCZ à l’écart de l’équateur, favorisant la formation
d’une structure de double ITCZ au dessus du Pacifique.
2) Rétroaction SST-Vent de surface :
La rétroaction SST-Vent de surface contribue à l’asymétrie méridienne et explique la posi-
tion de l’ITCZ au Nord comme suit : une anomalie chaude au Nord génère un gradient de
SST Nord-Sud et donc un gradient de pression. Ceci induit un vent vers le Nord, qui sous
l’effet de la force de Coriolis acquiert une composante vers l’Ouest dans l’Hémisphère sud
et une composante vers l’Est dans l’Hémisphère Nord. Superposées aux alizés, ces anoma-
lies augmentent (diminuent) l’intensité du vent au Sud (au Nord), intensifiant (réduisant)
le refroidissement par évaporation et augmentant ainsi le contraste entre le Nord et le Sud
(Xie and Philander, 1994).
Cette rétroaction peut être modifiée par l’action des flux de surface sur la SST. En effet,
le flux de chaleur sensible transfère de l’énergie de la surface de la mer vers l’atmosphère,
entraînant une perte d’énergie pour la surface et un refroidissement de la SST. Le flux
de chaleur latente entraîne également un refroidissement de la SST par évaporation. Ces
flux turbulents sont fortement influencés par la convection. En effet, celle-ci peut aug-
menter les flux de surface en refroidissant et en assèchant la couche limite, mais aussi en
créant des vents de petites échelles. La convection peut également faire diminuer les flux
de surface par l’action de la convergence de basses couches. La convergence humidifie les
basses couches réduisant la différence en humidité entre l’air et la mer et diminuant les
flux de chaleur latente. La convergence de basses couches est aussi associée à de faibles
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vents horizontaux et donc à une évaporation moindre (Liu et al, 1994; Zhang et al, 1995).
3) Rétroaction SST-nuages :
Le signe de cette rétroaction diffère selon la nature du nuage. Au niveau de la Warm Pool,
la rétroaction SST-nuages hauts est négative : les SSTs plus élevées favorisent le dévelop-
pement de la convection profonde réduisant le rayonnement solaire incident et refroidissant
la SST. En revanche, dans les régions de subsidence, la rétroaction SST-nuages bas est
positive : les SSTs plus élevées réduisent la stabilité statique de couche limite atmosphé-
rique, diminuant la fraction des nuages bas (Klein and Hartmann, 1993). Ceci augmente
le rayonnement solaire incident et donc la SST. La rétroaction positive entre la SST et
les nuages bas maintient les SST plus froides des bords Est des océans Pacifique et Atlan-
tique et amplifie la rétroaction SST-Vents de surface, accentuant l’asymétrie Nord-Sud et
favorisant une ITCZ dans l’Hémisphère Nord (Philander et al, 1996). En revanche, à cause
de la sous-estimation de la fraction des nuages bas et la sous-estimation de cette boucle
rétroactive par les GCMs, l’asymétrie Nord-Sud est moins marquée et l’ITCZ simulée est
plus prononcée dans l’Hémisphère Sud (Lin, 2007).
En définitive, ces trois rétroactions couplées jouent un rôle important dans l’asymétrie
zonale et méridienne du climat tropical. En effet, la rétroaction positive Alizés-Upwelling
tend à amplifier le gradient Est-West de la SST et donc l’intensité de la circulation de
Walker, conduisant au déplacement de la circulation à l’Ouest du bassin et à l’extension
de la langue d’eau froide vers l’Ouest (Dijkstra and Neelin, 1995). Cette structure de
SST équatoriale est similaire à celle simulée par les GCMs souffrant de double ITCZ.
L’asymétrie méridienne en SST au centre et à l’Est du Pacifique entre le Nord et le Sud de
l’équateur est maintenue par la rétroaction SST-Vent de surface aidée par la rétroaction
SST-Stratus (Xie and Philander, 1994; Philander et al, 1996). Cette asymétrie explique la
position préférentielle de l’ITCZ dans l’Hémisphère Nord.
Les GCMs présentent des difficultés à représenter ces rétroactions (Lin, 2007). En
particulier, la rétroaction Alizés-Upwelling au dessus du Pacifique équatorial est souvent
surestimée, résultant en un biais froid au niveau de la langue d’eau froide équatoriale et
un biais négatif des précipitations équatoriales. A l’Est du Pacifique tropical, la rétro-
action SST-stratus est souvent sous-estimée, résultant en un biais chaud en SST et une
surestimation des précipitations dans cette région. Ce biais chaud en SST au Sud-Est du
Pacifique résulte en une asymétrie Nord-Sud moins marquée, limitant l’action de la rétro-
action positive SST-Vents de surface et renforçant encore plus la symétrie méridienne. Ces
rétroactions contribuent à l’amplification du problème de double ITCZ.
Rôle des processus atmosphériques de grande échelle
La coincidence de la convection et des SST élevées est loin d’être systématique. Le
forçage de la convection par les SSTs ne peut pas expliquer, à lui seul, toutes les caracté-
ristiques de l’ITCZ. Les précipitations ne sont, en effet, pas toujours colocalisées avec les
régions de SST maximale (voir fig. 1.5 et 1.7). En particulier, à l’Ouest du Pacifique la SST
est maximale à l’équateur (voir fig. 1.7) alors que les précipitations sont maximales de part
et d’autre de l’équateur (voir fig. 1.5). Des observations récentes de l’ITCZ à l’Est du Paci-
fique issues de la compagne de mesures EPIC2001 (East Pacific Investigation of Climate)
montrent que l’ITCZ est principalement forcée par les flux de surface, associés à la SST
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mais également aux vents de surface. Les mesures ont aussi montré que la contribution de
la convergence de basses couches dans le maintien de l’ITCZ au Nord de l’équateur est de
moitié celle des flux de surface (Raymond et al, 2006). De plus, des modèles numériques
ont réussi à simuler une ITCZ en réponse à un champ de SST uniforme (Sumi, 1992; Chao
and Chen, 2004), une ITCZ au dessus d’un minimum de SST (Kirtman and Schneider,
2000; Barsugli et al, 2005) et une double ITCZ dans des conditions de SST maximale à
l’équateur (Hayashi and Sumi, 1986; Hess et al, 1993). Les observations et les résultats
numériques suggèrent que les processus dynamiques atmosphériques sont nécessaires à la
formation de l’ITCZ et à son maintien au Nord de l’équateur.
Plusieurs hypothèses sont avancées pour expliquer le rôle des processus atmosphérique
de grande échelle dans le contrôle de la position de l’ITCZ. On distingue les théories
basées sur l’interaction exclusive entre dynamique et convection et d’autres qui prennent
en compte les différents paramètres dynamiques et thermodynamiques du climat tropical.
Rétroactions convection-dynamique
Les premières études se sont basées sur la théorie CISK (Conditional Instability of the
Second Kind) pour expliquer les mécanismes d’entretien de la convection par les processus
atmosphériques. Dérivée de la théorie de Charney and Eliassen (1964) pour expliquer les
cyclones, la théorie CISK stipule l’existence d’une rétroaction positive entre convection
et dynamique de grande échelle : une perturbation convective de grande échelle génère
des gradients de pression et donc de la convergence de basses couches, sous l’effet des
forces de frottements. Cette convergence alimente la couche limite tropicale en chaleur et
humidité et favorise les ascendances d’échelle synoptique au sein de la couche limite ; c’est
le pompage d’Ekman 7. Ce forçage d’échelle synoptique permet aux particules d’atteindre
le niveau de convection libre initiant la convection profonde. La convection, à son tour,
libère de la chaleur latente et génère une baisse de pression hydrostatique à la surface,
renforçant la convergence de basses couches et les mouvements convectifs ascendants.
Sur la base de cette théorie, Charney (1971) explique que la position de l’ITCZ dépend
de l’influence relative de deux effets :
- Le premier, d’origine dynamique, est lié à la convergence de basses couches et aux
ascendances de grande échelle associées au pompage d’Ekman qui est favorisé à l’écart de
l’équateur, là où la force de Coriolis est non nulle.
- Le deuxième, d’origine thermodynamique, est lié aux flux de surface et à la quantité
de vapeur d’eau disponible qui diminuent à l’écart de l’équateur, à mesure que la SST se
refroidit.
D’autres études expliquent la position de l’ITCZ par l’activité des ondes équatoriales
(Kelvin, Rossby, Mixte Rossby-Gravité) et leur couplage avec des perturbations transi-
toires (sans structure spatiale particulière) : c’est la théorie onde CISK 8(Holton et al,
1971; Lindzen, 1974; Hess et al, 1993). L’activité ondulatoire naissant du couplage entre
7. Le pompage d’Ekman est généré par la convergence de basses couches au sein de la couche limite
atmosphérique. Le pompage d’Ekman est efficace à l’écart de l’équateur, là où est établi l’équilibre d’Ekman,
entre la force de pression, la force de Coriolis et la force de frottement. Dans la bande équatoriale, l’absence
de la force de Coriolis est compensée par une hausse progressive de l’advection horizontale. C’est alors
l’équilibre advectif qui s’établit au sein de la couche limite entre le flux advectif, la force de pression et les
forces de frottements. La forte augmentation du flux advectif près de l’équateur provoque une accélération
du vent ce qui génère de la subsidence de grande échelle (Beucher, 2009).
8. On parle de la théorie onde CISK, lorsque la génèse et la croissance de l’onde équatoriale sont
fortement liées à la convergence de basses couches.
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ces deux types de variabilité s’organise entre 5 et 10◦à l’écart de l’équateur, permettant à
la convection de se développer à ces latitudes (Lindzen, 1974).
Les études soulignant l’importance de la SST et des ondes équatoriales dans le maintien
de l’ITCZ à l’écart de l’équateur ont été critiquées par Waliser and Somerville (1994). Ils
proposent en effet, que la position de l’ITCZ est contrôlée par une rétroaction positive
entre la convergence de basses couches d’énergie statique humide et le chauffage latent en
moyenne troposphère. Cette rétroaction assure un pic convectif à des latitudes entre 4◦et
12◦.
Par ailleurs, la dynamique atmosphérique force le déclenchement de la convection à
travers les mouvements ascendants qui permettent le soulèvement mécanique des parcelles
d’air et leur fournissent l’énergie nécessaire pour atteindre le niveau de convection libre
(LFC). En revanche, les mouvements subsidants de grande échelle et parfois l’advection
horizontale peuvent inhiber la convection en asséchant ou en refroidissant la colonne atmo-
sphérique (Lau et al, 1997; Xie et al, 2010). La circulation de grande échelle influence donc
fortement le profil vertical de chauffage ainsi que les rétroactions convection-humidité, des
paramètres très importants dans la structure de l’ITCZ (Bacmeister et al, 2006; Bellon
and Sobel, 2010; Oueslati and Bellon, 2012a).
Rétroactions couplées dynamique-thermodynamique
Le fort lien entre convection et convergence d’humidité de basses couches clamé par
la théorie CISK a été fortement critiqué. En effet, la prise en compte de la boucle ré-
troactive positive dans les schémas de convection des GCMs (Kuo, 1974) surestime le
rôle de la circulation de grande échelle et de la convergence d’humidité associée dans le
développement de la convection et sousestime celui de la stratification locale et de l’in-
stabilité statique (CAPE) associée, dont l’augmentation n’est pas uniquement fonction de
la convergence d’humidité et de l’évaporation (Emanuel, 1991). En effet, selon la théorie
du quasi-équilibre, la convection est forcée par son environnement et elle est, en bonne
approximation, en quasi-équilibre avec les processus de grandes échelles (Arakawa and
Schubert, 1974; Emanuel, 1994). Dans l’hypothèse du quasi-équilibre, la réponse de la
convection étant très rapide par rapport aux processus de grandes échelles, la convection
consomme rapidement l’énergie amenée par la grande échelle : l’augmentation de la CAPE
par le refroidissement de la moyenne troposphère et par la convergence d’humidité dans les
basses couches est immédiatement consommée par la convection. La convection s’oppose à
l’instabilité statique et ajuste le gradient de température au gradient adiabatique humide.
Il n’ y a donc pas d’accumulation de CAPE comme dans la théorie CISK (Emanuel, 1994).
La théorie du quasi-équilibre prend donc en compte aussi bien les processus dynamiques
que thermodynamiques pour le développement de la convection.
Les études basées sur la notion du quasi-équilibre mettent en avant l’interaction Vent-
Evaporation, également appelée WISHE (Wind Induced Heat Exchange), pour le dévelop-
pement de la convection profonde au dessus des océans tropicaux (Emanuel, 1987, 1994).
Cette rétroaction a été évoquée, principalement, pour expliquer le développement des cy-
clones tropicaux. L’énergie nécessaire pour entretenir la convection et la dynamique de
grande échelle associée est fournie par l’augmentation des flux de chaleur à la surface (flux
de chaleur latente principalement). La chaleur latente libérée par les cumulus génère une
baisse de pression en surface, renforçant les vents et les flux de chaleur. Plusieurs études
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se basent sur la rétroaction Vent-Evaporation pour expliquer la position de l’ITCZ. En
particulier, Numaguti (1993) souligne l’influence de la paramétrisation des flux de surface
sur les précipitations tropicales. Liu et al (2010) attribuent l’occurence d’une double ITCZ
dans leurs simulations en configuration simplifiée à la rétroaction WISHE, alors que l’oc-
curence d’une simple ITCZ est associée à la rétroaction CISK. Le développement d’une
ITCZ dans des conditions de SST uniforme est attribuée à l’effet combinée des flux de
surface et de la convergence frictionelle (Chao and Chen, 2004).
Le forçage de la convection par son environnement met également en avant le rôle im-
portant du profil vertical de température et les rétroactions humidité-convection dans le
développement et le maintien de la convection. En particulier, plusieurs études ont mon-
tré la forte sensibilité de l’ITCZ à ces paramètres par le biais de processus impliquant
notamment le refroidissement par la stratosphère et par les courants convectifs descen-
dants (Oueslati and Bellon, 2012a), la réévaporation des précipitations (Bacmeister et al,
2006) et l’entrainement latéral convectif (Terray, 1998; Chikira, 2010; Oueslati and Bellon,
2012b). Cette sensibilité à l’humidité et au chauffage diabatique est également à l’origine
des équilibres asymétriques d’ITCZ (Bellon and Sobel, 2010).
Les rétroactions radiatives-convectives en ciel clair et nuageuses sont proposées pour
expliquer la position de l’ITCZ.
Raymond (2000) considère l’effet de serre des nuages lié à l’absorption du rayonnement
infrarouge sortant. Le chauffage induit est plus fort dans les régions convectives, créant
un constraste thermique entre les régions nuageuses humides et les régions de ciel clair
sèches. Ceci renforçe la convection dans les régions d’ascendance résultant en une ITCZ
asymétrique par rapport à l’équateur. Barsugli et al (2005) propose le couplage entre
les flux de surface et l’effet de serre des nuages et de la vapeur d’eau pour maintenir
les régimes asymétriques d’ITCZ. Chao and Chen (2004) montrent que les flux de surface
et le rayonnement en ciel clair sont suffisants pour obtenir une ITCZ à l’écart de l’équateur.
La diversité des mécanismes dynamiques et thermodynamiques à l’origine du dévelop-
pement de la convection résulte en une forte variabilité inter-GCM de l’ITCZ, principale-
ment due à la paramétrisation de la convection. En effet, les GCMs présentent une large
gamme de réponses, même dans des configurations simplifiées. Plusieurs régimes d’ITCZ
existent. Certains sont symétriques par rapport à l’équateur avec une ITCZ simple à
l’équateur ou double de part et d’autre de l’équateur (Numaguti and Hayashi, 1991; Wa-
liser and Somerville, 1994; Frierson, 2007; Liu et al, 2010). D’autres sont asymétriques
(Raymond, 2000; Barsugli et al, 2005; Chao and Chen, 2004; Bellon and Sobel, 2010). La
sensibilité de l’ITCZ à la paramétrisation de la convection apparaît aussi entre des schémas
de convection obéissant aux mêmes considérations théoriques. En particulier, les schémas
de Emanuel (1991) et Betts and Miller (1986), respectant la théorie du quasi-équilibre
simulent respectivement, en réponse à un maximum de SST équatorial, une double ITCZ
de part et d’autre de l’équateur (Waliser and Somerville, 1994) ou une ITCZ simple à
l’équateur (Frierson, 2007).
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1.3 Synthèse
Dans ce chapitre, nous avons présenté la circulation générale de l’atmosphère incluant
la circulation de Hadley et de Walker et les pôles majeurs de convection profonde dans les
tropiques, à savoir, les moussons, la SPCZ et l’ITCZ.
Une attention particulière a été portée à l’ITCZ et à sa représentation dans les GCMs.
Les simulations climatiques souffrent, en effet, d’un biais systématique et persistant connu
sous le nom de syndrome de double ITCZ. Il se présente sous forme de deux bandes
longitudinales de convection profonde symétriques par rapport à l’équateur situées au
centre et à l’Est du Pacifique tropical, associé à une SPCZ zonale s’étendant trop vers
l’Est dans le Pacifique.
Les principaux méchanismes permettant de comprendre la formation et la position de
l’ITCZ sont les suivants :
- La convection profonde se développe au dessus des SSTs élevées qui alimentent les
basses couches atmosphériques en chauffage et en humidité. La SST, à travers son gradient,
force la convergence de basses couches et donc la convection. Les rétroactions couplées
océan-atmosphère modulent ces deux rôles en amplifiant ou en diminuant la réponse de
la convection à la SST. Ces rétroactions incluent la rétroaction circulation-upwelling, la
rétroaction SST-Vents de surface et la rétroaction SST-nuages. Ces rétroactions jouent
également un rôle dans l’asymétrie méridienne et zonale du climat tropical.
- La convection est également forcée par la dynamique de grande échelle. La théorie
CISK met en avant l’importance de la convergence de basses couches et le rôle des ondes
CISK dans le maintien de l’ITCZ au Nord. La théorie du quasi-équilibre propose en plus les
processus diabatiques comme forçage de la convection. Les ascendances et les subsidences
influent alors sur la convection en modifiant le profil vertical de température et d’humidité.
En particulier, la rétroaction vent-évaporation, les rétroactions humidité-convection ainsi
que les effets radiatifs des nuages et de la vapeur d’eau influencent fortement la position
de l’ITCZ.
La complexité des processus physiques et la diversité des réponses des GCMs nous
incitent à identifier et hiérarchiser les mécanismes majeurs à l’origine de l’ITCZ afin de
proposer des pistes d’amélioration du problème de double ITCZ dans les GCMs.
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Chapitre 2
Description des modèles CNRM-CM5 et
IPSL-CM5
2.1 Généralités sur les GCMs
Les modèles de circulation générale (GCM) permettent de représenter les différentes
composantes du système climatique : atmosphère, océan, hydrosphère, cryosphère et bio-
sphère. Ils constituent ainsi un bon outil d’analyse des processus internes du climat global.
2.1.1 Eléments principaux constituant un GCM
Les GCMs atmosphériques sont constitués d’une composante dynamique et d’une com-
posante physique.
La partie dynamique résout les équations primitives (l’équation du mouvement, l’équa-
tion de continuité et l’équation de la thermodynamique) sur une grille tridimensionnelle
à l’échelle du globe. Deux méthodes de maillage de la grille sont utilisées : une en points
de grille et une spectrale. La méthode en points de grille utilise les différences finies et
proposent des mailles de plus en plus fines vers les pôles. La méthode spectrale implique
un traitement spectral des champs horizontaux, en représentant chaque champ sous la
forme d’une décomposition d’harmoniques sphériques. La décomposition est limitée à un
nombre fini d’harmoniques sphériques. On parle de troncature. Pour une troncature don-
née, il existe une grille optimale de points (en latitude et longitude) sur la sphère qui
permet de calculer les coefficients spectraux et les termes quadratiques. Il s’agit de la
grille de Gauss qui est régulière en longitude et irrégulière en latitude. Certains GCMs
utilisent des grilles réduites où le nombre de points en longitude est réduit aux latitudes
élevées.
La composante physique regroupe les processus physiques qui sont actifs à une échelle
bien inférieure à celles de la maille du modèle, et ne peuvent donc pas être modélisés
de façon explicite. Ces processus sous-maille sont donc paramétrisés à partir de relations
physiques simplifiées avec les variables pronostiques de l’échelle résolue. Ces paramétri-
sations empiriques représentent la principale difficulté de la modélisation climatique. La
convection profonde en est un exemple que nous allons présenter plus en détail dans la
section 2.1.3.
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Les GCMs océaniques sont construits sur des principes similaires et utilisent un maillage
en points de grille car la méthode spectrale n’est pas adaptée à la présence de continents.
2.1.2 Présentation d’une hiérarchie de GCMs
Différentes configurations de GCMs existent. Nous allons présenter trois d’entre elles
de la configuration la plus réaliste à la plus simplifiée.
Les GCMs couplés océan-atmosphère (OAGCM) sont des modèles qui couplent les
différentes composantes du système climatique : atmosphère, océan, glace de mer et surface
continentales. Les seuls forçages prescrits au modèle sont les concentrations en gaz à effet
de serre et aérosols, les paramètres orbitaux, ainsi que les conditions de surface comme le
relief, le type de sol ou le type de végétation. Les autres composantes du système évoluent
librement.
L’intercomparaison entre les OAGCMs des différents centres de modélisation clima-
tique se fait dans le cadre du projet CMIP (Coupled Model Intercomparison Project), qui
actuellement est à sa phase 5 (CMIP5) (Taylor et al, 2011). Ce projet propose un protocole
expérimental standard permettant d’évaluer les performances des modèles et d’étudier les
processus physiques du système climatique et les changements climatiques passés, récents
ou à venir.
Les GCMs atmosphériques (AGCM) représentent la composante atmosphérique et les
surfaces continentales du modèle couplé forcée par les températures de surface de la mer
(SST) observées. Ce protocole est connu sous le nom de AMIP (Atmospheric Model Inter-
comparaison Project) (Gates, 1992) et fait partie du projet CMIP5. Il permet de simplifier
la compréhension des mécanismes atmosphériques et de s’affranchir de certains biais sys-
tématiques du système couplé.
Figure 2.1 – Les différentes simplifications apportées au GCM dans sa configuration la
plus réaliste (à gauche) pour la construction de l’aquaplanète (à droite) : suppression de
l’orographie (milieu à gauche), symétrie de la SST (milieu à droite), suppression des conti-
nents et mise en place de l’équinoxe perpetuel pour les conditions d’insolation (Source :
www.atmos.ucla.edu/~brianpm/cfmip2_aqua.html).
La configuration la plus idéalisée est un GCM aquaplanète. Elle correspond à une
configuration atmosphérique sans continents, sans topographie ni glace de mer, forcée par
un profil latitudinal de SST symétrique zonalement et par rapport à l’Equateur avec un
maximum de 27◦C à l’équateur. Les conditions d’insolation sont celles de l’équinoxe, simulé
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de manière perpétuelle et incluant le cycle diurne (voir fig. 2.1). Le forçage en ozone est
idéalisé, symétrique zonalement et par rapport à l’équateur et les aérosols sont désactivés.
Ce protocole expérimental a été proposé dans le cadre du projet APE (Aquaplanet ex-
periment project) (Neale and Hoskins, 2000a). Il permet de s’affranchir des forçages de
suface (orographie, distribution terre-mer et SST), tout en gardant les paramétrisations
physiques et les interactions avec la dynamique atmosphérique du GCM. Les aquapla-
nètes constituent de bons outils, de complexité intermédiaire, pour l’étude des processus
physiques atmosphériques et l’identification des comportements robustes des GCMs. Elles
sont, en particulier, utilisées pour l’étude de la structure de l’ITCZ et sa sensibilité au for-
çage en SST et à la paramétrisation de la convection (Hayashi and Sumi, 1986; Numaguti,
1993; Hess et al, 1993; Chao and Chen, 2004; Liu et al, 2010).
2.1.3 Paramétrisation de la convection dans les GCMs
La difficulté des GCMs à bien représenter les précipitations tropicales et en particulier,
l’ITCZ réside pour une part importante dans la paramétrisation de la convection.
La paramétrisation de la convection comprend trois étapes (d’après Bechtold (2012)) :
- Détermination de la condition de déclenchement de la convection : cette condition peut
être satisfaite par un ou plusieurs des paramètres suivants : l’instabilité du profil vertical
de température mesurée par la CAPE, l’inhibition convective (CIN) 1, convergence d’hu-
midité,...
- Détermination de la distribution verticale de chauffage, d’humidité et de moment résul-
tant des mouvement convectifs,
- Détermination du flux de masse convectif donné par une relation de fermeture.
La deuxième étape consiste, plus particulièrement, à déterminer la contribution des
flux turbulents verticaux dans les termes de chauffage, d’humidité et de moment résultant
des mouvement convectifs. Ces termes quantifient l’effet des processus sous-maille liés à
la convection sur la grande échelle et sont connus sous le nom de Source Apparente de
Chaleur Q1 (associée au chauffage et au refroidissement de l’atmosphère), Puit Apparent
d’Humidité Q2 (associé à l’assèchement et à l’humidification de l’atmosphère) et Source
Apparente de Moment Q3 (associée au transport vertical de quantité de mouvement ho-
rizontal). Ces termes sont déduits des équations de bilan de l’énergie statique sèche, de
l’humidité spécifique et du moment horizontal en dissociant les processus résolus de grande
échelle des processus paramétrés sous-maille et s’écrivent comme suit :
Q1 = QR + Lv(c− e)− ∂ω
′s′
∂p
Q2 = Lv(c− e) + Lv ∂ω
′q′
∂p
Q3 = −∂ω
′v′h
∂p
(2.1)
où s = cpT + gz est l’énergie statique sèche (avec cpT l’enthalpie thermique et gz l’éner-
gie potentielle, cp la chaleur spécifique à pression constante, T la température, g est la
1. L’inhibition convective (Convective Inhibition, CIN) est le travail nécessaire pour que la parcelle
d’air atteigne son niveau de convection libre.
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constante de gravité z l’altitude), vh la vitesse horizontale, q est l’humidité spécifique, ω
la vitesse verticale, p la pression, QR le refroidissement radiatif, Lv la chaleur latente de
vaporisation et e l’évaporation.
Deux groupes de schémas de convection existent :
- Schémas d’ajustement
Ces schémas ajustent les profils convectifs de température et d’humidité à un profil de
référence. Dans Manabe et al (1965), l’ajustement se fait lorsqu’une parcelle de la couche
limite atmosphérique est instable et qu’une couche atmosphérique est saturée, le profil
de référence étant l’adiabatique humide. Dans Betts (1986) et Betts and Miller (1986),
la condition de saturation n’est pas nécessaire et l’ajustement est réalisé dès que l’atmo-
sphère devient instable, satisfaisant ainsi l’hypothèse du quasi-équilibre, avec un temps
de relaxation de 1 heure pour la convection profonde et 3 heures pour la convection peu
profonde.
- Schémas basés sur l’approche de flux de masse
Le concept de flux de masse consiste à partitionner la maille en une partie convective et
l’environnement et à exprimer le flux turbulent vertical d’une grandeur χ (ω′χ′) comme
une somme des contributions des différentes regions à ce flux. Après certaines approxima-
tions et simplifications (Bechtold, 2012), ω′χ′ est exprimé en fonction du flux de masse
convectif Mc comme suit :
−ω′χ′ = gMc(χc − χ) (2.2)
où χc est la moyenne de χ dans les régions convectives, χ est la moyenne de χ dans les
régions environnementales et g est la constante de gravité.
Les expressions en flux de masses des termes Q1, Q2 et Q3 sont :
Q1 = QR + Lv(c− e) + g∂[Mc(s
c − s)]
∂p
Q2 = Lv(c− e)− Lvg∂[Mc(q
c − q)]
∂p
Q3 = g
∂[Mc(vc − v)]
∂p
(2.3)
Afin de quantifier l’influence de la convection sur la grande échelle, il faut déterminer
le flux de masse convectif, les valeurs des variables thermodynamiques et de moment liés
à l’activité convective et les termes de condensation et d’évaporation.
Pour cela, un modèle de type panache entraînant (entraining plume model) est utilisé
pour représenter l’ensemble des cumulus et l’approche de flux de masse est appliquée pour
chaque cumulus, où l’ascendance verticale (updraught) dans le nuage est compensée par
une subsidence environnementale de grande échelle. L’ascendance dans le nuage est aussi
associée à des courants descendants (downdraughts), résultat d’une flottabilité négative
de l’air due au refroidissement par évaporation des précipitations. Les échanges à chaque
niveau vertical entre le nuage et l’environnement sont décrits par le détrainment de l’air
nuageux (D) et l’entrainement de l’air environnant (E). Ces différents processus sont sché-
matisés dans la figure 2.2.
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Figure 2.2 – Représentation schématique d’un modèle de nuage de type panache
entraînant (Source : http://research.metoffice.gov.uk/research/nwp/numerical/
physics/convection.html).
Les taux d’entraînement et de détrainement exprimés en [s−1] sont généralement nor-
malisés par le flux de masse tel que  = ρEM et δ =
ρD
M . Ces taux d’entraînement/détraine-
ment fractionnés sont exprimés en [m−1].
Le processus d’entraînement fait encore l’objet de plusieurs études. Certaines proposent
que le mélange turbulent est intermittent (Emanuel, 1991) et d’autres proposent que ce
processus se produit de manière continue, et principalement par les bords latéraux du
nuage, suggérant que le modèle de panache entraînant est une simplification adéquate
pour la paramétrisation de la convection (Lin and Arakawa, 1997).
La paramétrisation du taux d’entraînement diffère entre les modèles. Certaines études
suggèrent que le taux d’entraînement est inversement proportionnel au rayon du nuage
(Simpson and Wiggert, 1969; Gregory and Rowntree, 1990). D’autres études proposent
une variation sur la verticale du taux d’entraînement. Cette variation peut être estimée
comme une fonction simple de l’altitude, avec un entraînement maximal à la base du nuage
(Swann, 2001). Lin (1999) et Cohen (2000) proposent respectivement un taux d’entraîne-
ment proportionnel à la flottabilité de la parcelle et à la CAPE et l’inhibition convective
de l’air environnant. Gregory (2001) propose une estimation du taux d’entraînement en
prenant en compte son effet sur la production d’énergie cinétique turbulente par flotta-
bilité. Bechtold et al (2008) proposent un taux d’entraînement dépendant de l’humidité
environnementale.
En intégrant les différents processus décrits précédemment, l’approche de flux de masse
permet d’écrire, en conditions stationnaires et pour un panache ascendant (noté u pour
updraught) :
−g∂Mu
∂p
= E −D (2.4)
et
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− 1
Mu
∂Mu
∂z
= − δ (2.5)
L’équation donnant la variation verticale d’une variable thermodynamique χ le long
d’un panache ascendant est donnée par :
∂χu
∂z
= (χ− χu) (2.6)
où χu et χ sont respectivement les valeurs de χ dans le panache ascendant et l’environne-
ment.
Le modèle de nuage permet ainsi de déterminer la structure verticale de chauffage
et d’humidité en se basant sur les équations présentées précédemment et moyennant une
paramétrisation du flux de masse convectif à une altitude donnée, la base de nuage par
exemple. Ceci nécessite une relation de fermeture.
Certains schémas de convection utilisent une fermeture basée sur la convergence de
grande échelle de type Kuo (1974). Kuo (1974) propose, en effet, que les précipitations
convectives sont proportionnelles (avec un facteur constant) à la convergence d’humidité
de grande échelle intégrée sur la verticale jusqu’au sommet de l’atmosphère (TOA) :
P = (1− b)
∫ TOA
0
[∂ρq
∂t
]
ADV
dz, (2.7)
où P représente les précipitations convectives, ρ est la masse volumique de l’air, z l’altitude,
t le temps et b le paramètre de Kuo qui représente la partie de la convergence d’humidité
disponible pour la convection. [∂ρq∂t [ADV représente la tendance de l’humidité spécifique q
due à l’advection de grande échelle.
Les schémas utilisant la fermeture de type Kuo (1974) assument que le flux de masse à
la base du nuage est directement proportionnel à la convergence de grande échelle (Tiedtke,
1989; Bougeault, 1985) et sont ainsi en accord avec la théorie CISK.
D’autres schémas de convection proposent une fermeture en CAPE où le flux de masse
convectif est fonction de la CAPE (Emanuel, 1991; Zhang and McFarlane, 1995; Bech-
told et al, 2001). Cette fermeture respecte l’hypothèse du quasi-équilibre (Arakawa and
Schubert, 1974). En effet, à mesure que la grande échelle produit de l’instabilité statique,
celle-ci est consommée par la convection.
Après ces généralités sur les GCMs, nous allons présenter plus particulièrement les
versions CMIP5 des GCMs du CNRM et de l’IPSL utilisées pendant la thèse.
2.2 CNRM-CM5
Le modèle de climat CNRM-CM5 est le résultat d’une collaboration entre le CNRM-
GAME (Centre National de Recherches Météorologiques—Groupe d’études de l’Atmos-
phere Météorologique) et le CERFACS (Centre Européen de Recherche et de Formation
Avancée). Sa version 5.1 utilisée dans le cadre de CMIP5 (Voldoire et al, 2012) est repré-
sentée dans la figure 2.3.
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Figure 2.3 – Schématisation du fonctionnement du CNRM-CM5 (Source : http://www.
cnrm.meteo.fr)
Ce modèle inclut la composante atmosphérique ARPEGE-Climat (v5.2) (Déqué et al,
1994).
La plateforme de modélisation de surface SURFEX (Surface Externalisée) est utilisée
et inclut trois schémas de surface pour représenter les échanges avec l’atmosphère des
surfaces continentales, des lacs et des océans. Le modèle ISBA (Interaction between Soil,
Biosphere and Atmosphere) est utilisé pour le calcul des échanges d’énergie et d’eau entre
les surfaces continentales et l’atmosphère (Noilhan and Planton, 1989; Noilhan and Mah-
fouf, 1996). Sur océan, les coefficients d’échanges turbulents à la surface sont calculés en
utilisant le schéma ECUME (Exchange Coefficients from Unified Multi-campaigns Esti-
mates) (Belamari and Pirani, 2007). Les fonctions de Louis (Louis, 1979) sont utilisées
pour le calcul des échanges au niveau des lacs et de la glace de mer. Le modèle TRIP est
utilisé pour simuler le transport de l’eau douce des fleuves vers les océans (Oki and Sud,
1997).
Le modèle NEMO (Nucleus for European Modelling of the Ocean) est utilisé pour
l’océan (Madec, 2008). Le modèle GELATO est utilisé pour la glace de mer (Salas y
Melia, 2002).
Les différentes composantes du modèle sont couplées via le coupleur OASIS3.
Le modèle atmosphérique ARPEGE-Climat est un modèle spectral utilisant une troncature
T127, correspondant à une résolution horizontale de 1.4◦ à l’équateur. Le modèle utilise
comme coordonnée verticale une coordonnée hybride qui suit le relief, discrétisée en 31
niveaux verticaux. La paramétrisation du rayonnement combine le schéma RRTM (Rapid
Radiation Transfer Model, Mlawer et al (1997)) pour la partie infrarouge du spectre et
un schéma basé sur les travaux de Fouquart and Bonnel (1980) pour la partie solaire. La
paramétrisation des nuages est basée sur une approche statistique développée par Ricard
and Royer (1993) pour le calcul de la fraction nuageuse stratiforme, le contenu en eau
liquide stratiforme et le mélange vertical turbulent. Les précipitations de grande échelle
(ou sratiformes) sont calculés à partir du schéma statistique Smith (1990), où l’eau liquide
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condensée précipite instantanément. La formulation de Kessler (1969) est utilisée pour la
prise en compte de la ré-évaporation des precipitations de grande échelle. Le schéma de
convection repose sur les idées de Bougeault (1985) et emploie le concept de flux de masse
(voir section 2.1.3). Les courants descendants (downdraughts) ne sont pas activés. Le
déclenchement de la convection dépend de la stabilité du profil vertical de température et
de la convergence d’humidité. Une fermeture de type Kuo (1974) est utilisée où l’humidité
disponible est soit précipitée, soit réutilisée dans l’environnement par détrainement.
L’humidité disponible pour la convection est donnée par l’équation suivante :
[∂q
∂t
]
HDC
= −r[(v · ∇)q) + ω∂q
∂p
]− g∂F
dif−tur
q
∂p
, (2.8)
où q est l’humidité spécifique, v le vent horizontal et ω la vitesse verticale du vent. Le
terme −g∂F
dif−tur
q
∂p est fourni par le schéma de diffusion verticale et fournit une correction de
l’humidité disponible par ajout de l’évaporation provenant des flux turbulents et des flux de
précipitations. Le terme −[(v · ∇)q) + ω ∂q∂p ] représente la convergence d’humidité qui est
fournie par la dynamique du modèle. r est l’équivalent du paramètre de Kuo permettant
une réduction de la part de convergence d’humidité disponible pour la convection. Ce
paramètre dépend de la résolution locale du modèle (plus la résolution locale augmente,
plus la contribution de la convergence d’humidité diminue). Il est paramétré comme suit :
r = 11 + C , (2.9)
avec C = REFLKUO · NLON2piRT
où RT est le rayon de la terre, NLON le nombre maximal de points de longitude sur un
cercle de latitude (égal à 256 à l’équateur) et REFLKUO un paramètre modifiable dans
le modèle.
Un test de la sensibilité de l’ITCZ à la convergence d’humidité par le biais du paramètre
REFLKUO sera présenté dans le chapitre 4.
La paramétrisation de l’entraînement est similaire à Gregory and Rowntree (1990). Le
taux d’entraînement décroit avec l’altitude et est défini par l’équation suivante :
 = C
min(z, zABL)
, (2.10)
où C est une contante (C = 0.185), zABL la hauteur de couche limite planétaire, z l’altitude
du nuage comptée à partir de sa base. L’entraînement est maximal à la base du nuage et
est à peu près égal à 4.10−4 m−1.
Des tests de sensibilité de l’ITCZ à l’entraînement seront présentés dans le chapitre 4.
2.3 IPSL-CM5
Le modèle IPSL-CM5 (voir fig. 2.4) est un GCM développé à l’IPSL (Institut Pierre et
Simon Laplace) et est utilisé dans le cadre de CMIP5 sous deux versions : l’IPSL-CM5A
(Hourdin et al., 2012a; Dufresne et al., 2012) dont la physique est fortement basée sur celle
utilisée dans CMIP3 (Hourdin et al., 2006) et l’IPSL-CM5B dont la physique est améliorée,
avec la prise en compte des thermiques et des poches froides dans la paramétrisation de
la convection (Hourdin et al., 2012b).
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Le modèle IPSL-CM5 inclut le modèle d’atmosphère LMDz5 dans deux versions LMDz5A
(pour l’IPSL-CM5A) et LMDz5B (pour l’IPSL-CM5B). Le modèle de surfaces continetales
utilisé est ORCHIDEE (ORganizing Carbon and Hydrology In Dynamic EcosystEms), dé-
crivant les cycles d’énergie et d’eau du sol, de la végétation et du carbonne (Krinner et
al., 2005). Le modèle INCA (INteraction with Chemistry and Aerosol) est utilisé pour
représenter la chimie troposphérique et la distribution des aérosols. Le modèle NEMO est
utilisé pour l’océan (Madec, 2008) et le modèle LIM2 (Louvain-la-Neuve Sea Ice Model,
Version 2) est utilisé pour la glace de mer (Fichefet and Morales Maqueda, 1997, 1999).
Figure 2.4 – Schématisation du fonctionnement de l’IPSL-CM5 (Source : http://icmc.
ipsl.fr/model-and-data/ipsl-climate-models/ipsl-cm5/overview)
Nous présentons uniquement la composante atmosphérique de l’IPSL-CM5A qui a été
utilisée pendant la thèse.
Le modèle d’atmosphère LMDz5A est un modèle en points de grille avec une résolu-
tion horizontale uniforme de 3.75◦ en longitude et 1.9◦ en latitude et 39 niveaux verti-
caux (contre 19 niveaux dans LMDz4). La partie infrarouge du schéma de rayonnement
a été introduite par Morcrette et al (1986). La partie solaire est une version améliorée
de Fouquart and Bonnel (1980). Les nuages et le contenu en eau liquide nuageuse sont
paramétrisés avec un schéma statistique décrivant une variabilité sous-maille de l’eau to-
tale dans chaque maille du modèle (Bony and Emanuel, 2001), avec une représentation
de l’ascendance verticale, des courants descendants saturés et non saturés et des échanges
turbulents nuage-environnement. Le schéma de convection profonde se base sur le schéma
en flux de masse de Emanuel (1991). Ce schéma prend compte l’instabilité troposphérique
(CAPE) et l’inhibition convective (CIN) pour déterminer le déclenchement et l’intensité
(ou fermeture) de la convection.
2.4 Synthèse
Nous avons présenté dans ce chapitre les principaux éléments constituant un GCM
et les différentes configurations utilisées pour l’étude des processus physiques. Nous nous
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sommes attardés ensuite sur la paramétrisation de la convection, en présentant les princi-
paux schémas utilisés dans les modèles, avec une attention particulière aux schémas basés
sur l’approche de flux de masse.
Enfin, nous avons plus particulièrement présenté les GCMs CNRM-CM5 et IPSL-
CM5A qui ont été utilisés pendant la thèse.
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Chapitre 3
Régimes de précipitation dans les tropiques
et mécanismes de transition entre régimes :
comparaison entre deux GCMs en configu-
ration aquaplanète
Ce chapitre reprend l’article accepté dans Climate Dynamics : Oueslati and Bellon,
2012, Tropical precipitation regimes and mechanisms of regime transitions : contrasting
two aquaplanet general circulation models.
Résumé de l’article
L’objectif de cette étude est de mieux comprendre le comportement complexe des mo-
dèles de climat et le rôle des processus dynamiques atmosphériques dans la structure de
l’ITCZ. Pour ce faire, on a étudié la réponse des GCMs atmosphériques ARPEGE-Climat
et LMDz, en configuration aquaplanète soumis à différents forçages en SST.
Cette étude montre l’existence de différents régimes de circulation dépendant de la
distribution latitudinale de SST imposée. Pour de forts gradients méridiens de SST à
proximité de l’équateur, un régime avec une seule ITCZ (régime 1P) est obtenu, caracté-
risé par un fort maximum de précipitation à l’équateur. Pour des gradients de SST moins
importants, un régime avec une Double ITCZ (régime 2P) est obtenu, caractérisé par deux
maximums de précipitations symétriques par rapport à l’équateur. Ces deux régimes sont
simulés par les deux AGCMs. Pour des gradients de SST très faibles dans les tropiques,
trois maximums de précipitations sont simulés par ARPEGE. En revanche, uniquement
deux maximums sont simulés par LMDz situés de part et d’autre de l’équateur. Dans ce
modèle, les faibles gradients de SST diminuent fortement les mouvements verticaux de
grande échelle à l’équateur et résultent en une atmosphère équatoriale proche de l’équi-
libre radiatif-convectif (Neale and Hoskins, 2000b). Les régimes de précipitation simulés
par les AGCMs, ainsi que la transition entre régimes dépendent fortement des choix de
modélisation, et en particulier de la paramétrisation de la convection implémentée.
Afin d’analyser les mécanismes à l’origine des différents régimes d’ITCZ dans les deux
AGCMs, nous nous sommes plus particulièrement intéressés à la transition du régime
double (2P) vers le régime simple (1P). Les processus atmosphériques et les rétroactions
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contrôlant cette transition ont été étudiés.
Dans les deux modèles, la transition 2P→1P est forcée par la convergence des vents
de basses couches. Cette convergence de basses couches est contrôlée par les gradients
de géopotentiel de couche limite. Ces gradients de géopotentiel sont forcés par les gra-
dients méridiens de température de couche limite qui suivent les gradients de SST sous
l’effet des flux de surface. Dans LMDz, la convergence de basses couches est diminuée par
des processus thermodynamiques humides, rétroagissant négativement sur les gradients
de géopotentiel de couche limite. Deux rétroactions humides sont identifiées : d’une part,
le refroidissement stratosphérique associé à la convection, dont le rôle domine celui du
chauffage convectif troposphérique, diminuant ainsi les gradients de géopotentiel dans la
couche limite ; d’autre part, les courants convectifs descendants réduisent les gradients
de température de couche limite et donc les gradients de géopotentiel. ARPEGE, en re-
vanche, montre une faible influence des processus humides sur la température de couche
limite. Celle-ci est principalement forcée par l’advection horizontale d’air froid subtropical
qui contribue au refroidissement de la température de couche limite à l’écart de l’équa-
teur, augmentant ainsi les gradients de température autour de l’équateur et favorisant la
convergence de basses couches à l’équateur.
En définitive, la transition 1P↔2P est contrôlée par des rétroactions dynamiques sèches
dans ARPEGE associées principalement aux changements de gradients de température.
Dans LMDz la transition est modulée par des rétroactions humides associées à la convec-
tion. Par conséquent, les précipitations dans LMDz sont moins sensibles à la SST, résultant
en une transition plus progressive du régime 2P vers le régime 1P dans LMDz.
Ce travail a mis en évidence l’importance de l’interaction dynamique-thermodynamique
dans la structure de l’ITCZ. Tout comme les études précédentes, le rôle important de la
convergence d’humidité de basses couches a été souligné. En revanche, contrairement aux
hypothèses de Charney (1971), la SST influence la position de l’ITCZ en forçant la dyna-
mique de basses couches par son gradient, plutôt qu’en forçant la convection localement
par les flux d’énergie statique humide de surface. Ce flux est contrôlé par les vents de
basses couches et joue un rôle mineur dans la position de l’ITCZ dane les deux modèles.
En plus, dans les deux modèles, les transitoires affectent très peu l’ITCZ contrairement à
des études précédantes montrant le rôle primordial des ondes CISK dans le développement
de la convection (Holton et al, 1971; Lindzen, 1974; Hess et al, 1993). Cette étude a égale-
ment mis en avant le rôle important du profil vertical de chauffage associé à la convection
et son influence considérable sur la dynamique de basses couches par le biais de proces-
sus humides, incluant le refroidissement stratosphérique et les downdrafts. Ces processus
constituent des rétroactions négatives sur la convergence de basses couches, modulant ainsi
la convection.
3.1 Introduction
The different studies presented in Chapter 1 show the complexity of the ITCZ dy-
namics and the large diversity of GCM responses and feedbacks. To further study the
atmospheric internal dynamics of this feature, we analyze, in this chapter the response of
two aquaplanet models to various SST latitudinal distributions. The present analysis will
investigate in particular the existence of multiple regimes, explore their characteristics and
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untangle the mechanisms at play in regime transition.
This chapter is structured as follows. In section 3.2, we introduce the models and expe-
riment design. In section 3.3, we present the different regimes of tropical precipitation
arising from a range of SST boundary conditions. Section 3.4 analyzes the transition from
the double-ITCZ regime to the single-ITCZ regime. Conclusions are drawn in section 3.5.
3.2 The experiments
For this study, an aquaplanet configuration of these models is used following the CMIP5
recommendations with idealized Sea Surface temperature (SST) distributions, perpetual
equinoctial solar insolation including the diurnal cycle.
The SST distribution is specified in a manner similar to the Aqua-Planet Experiment
project (Neale and Hoskins, 2000a). It is zonally symmetric with a maximum set to 27◦C
at the equator :
if − pi3 < φ <
pi
3 , SST (φ) = 27 (1− n (1− k) sin
2
(3φ
2
)
− n k sin4
(3φ
2
)
),
otherwise, SST (φ) = 27 (1− n), (3.1)
where φ is the latitude ; k and n two parameters that control the SST field : n controls
the equator-pole SST difference (27◦C for n=1 and 0 for n=0) ; increasing k flattens the
SST distribution at the equator, pushing large SST gradients poleward. Figure 1 shows
the SST distributions for some values of k and n. Five-year simulations were performed
using the final state of a previous aquaplanet simulation as initial conditions. The results
are not very different from year to year : the only difference is a small variation in the
amplitude of the precipitation maxima. For all the simulations, the first two years are
not analyzed to avoid spin up effects. The zonal means, averaged over the last 3 years,
are analyzed in the following sections. Unless otherwise specified the variables mentioned
hereafter are averages in time and longitude.
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Figure 3.1 – SST latitudinal distributions for some values of k and n.
3.3 Circulation regimes
With both models, we perform a series of simulations with varying k and n to explore
the models response to a range of SST boundary conditions. We obtain various tropical
precipitation patterns that we describe by two characteristics : the number of precipitation
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maxima and the number of moisture convergence zones (i.e. contiguous regions of positive
vertically-integrated convergence of humidity). The following water balance of the atmos-
pheric column shows that column-integrated moisture convergence equals the net surface
flux :
−
∫ ps
0
∇ · (qv) dp
g
= P − E, (3.2)
where qv is the horizontal flux of total water, p is the pressure, g is the acceleration of
gravity, P is the total precipitation and E is the surface evaporation. The different regimes
obtained with ARPEGE and the LMDz are illustrated in figure 2 that shows the zonal
mean precipitation and moisture convergence for selected simulations. Figure 3 displays
the different regimes as function of k and n.
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Figure 3.2 – Stationary zonal-mean precipitation (a,c) and moisture convergence (b,d)
for various SST forcings. The shaded areas correspond to regions of positive vertically-
integrated convergence of humidity.
Two precipitation regimes are obtained by both models. The first regime, dubbed
"single" regime or "1P" is characterized by one maximum of precipitation confined at the
equator. This regime is simulated when the SST distribution peaks at the equator, i.e.,
for large off-equatorial SST gradients. The second regime ("double" regime or "2P") is
obtained for weaker tropical SST gradients, in particular for SST distributions similar to
the observed one (n ' 1, k ' 0.5). It exhibits less intense precipitation at the equator
with two off-equatorial peaks (see figs. 3.2a,c). For weaker off-equatorial SST gradients,
ARPEGE yields a third regime, "3P", with one small precipitation peak at the equator and
two off-equatorial, more intense, precipitation peaks. For the same SST distribution, the
LMDz simulates only two precipitation maxima at 15◦ North and South, a finding similar
to the results of the HadAM3 AGCM (Neale and Hoskins, 2000b). In these models, there
is little large-scale vertical motion at the equator and the equatorial atmosphere is close to
radiative-convective equilibrium. When the Equator-Pole SST gradient gets smaller, the
2P regime remains in the LMDz, while ARPEGE transitions from the 2P and 3P regimes
to the 1P regime (see fig. 3.3). For uniform SST distribution, the two models exhibit an
asymmetric, small-amplitude pattern with 4 tropical maxima of precipitation (see fig. 3.4).
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This result suggests that a pole to pole uniform SST forcing is sufficient to give rise to an
atmospheric general circulation. This spontaneous generation was attributed by previous
studies to the earth’s rotation and the latitudinal variation of the Coriolis parameter (Chao
and Chen, 2004; Kirtman and Schneider, 2000). This regime presents an inter-hemispheric
symmetry-breaking similar to some of Chao and Chen (2004)’s results.
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Figure 3.3 – Circulation regimes simulated by ARPEGE and the LMDz, classified ac-
cording to the number of maxima of precipitation (red lines : 1P, 2P, 3P correspond
respectively to 1, 2, 3 maxima) and moisture convergence zones (blue lines : 1CZ and 3CZ
correspond respectively to 1 and 3 convergence zones). The dots indicate the performed
simulations.
The precipitation regimes do not coincide with the moisture-convergence regimes. For
the range of k and n studied here, we obtained two regimes in ARPEGE : the 1CZ re-
gime with only one convergence zone that is obtained over most of the parameter’s range,
and one with three convergence zones (3CZ) for small tropical SST gradients. The LMDz
simulates only the 1CZ regime, although moisture convergence is very small in the re-
gions where the tropical atmosphere is close to radiative-convective equilibrium. For both
AGCMs, in the 2P regime (and most of the 3P regime), there is only one ITCZ. None of
our simulations yields a double moisture convergence pattern. The double ITCZ syndrom
is thus associated hereafter with the 2P precipitation pattern rather than with two mois-
ture convergence zones.
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Figure 3.4 – Stationary zonal-mean precipitation for a uniform SST of 27◦C
The regimes simulated by AGCMs are clearly model-depedendent. We also notice
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from figure 3.3 that the two models show distinct thresholds for the transition from the
double to the single regime. This transition occurs, in the case of ARPEGE, for smaller off-
equatorial SST gradients than in the case of the LMDz. This suggests that the LMDz might
be more prone to simulate a double ITCZ than ARPEGE. In order to better understand
the mechanisms that control the 2P→1P transition threshold, we further examine this
transition in both models in the next section.
3.4 Mechanisms of the transition from Double to Single
ITCZ
3.4.1 Time-dependent behavior of the 1P↔2P transition
To study the 1P↔2P transition, we performed two sets of experiments for two months.
The first corresponds to the 1P regime setting (with n=1, k=0) but with a 2P initial state
(with n=1, k=0.5), to study the 2P→1P transition. The second corresponds to the 2P
regime setting but with a 1P initial state, to study the 1P→2P transition. We explore
the evolution of the 1P↔2P transition from the beginning of each experiment by plotting
time-latitude diagrams (see fig. 3.5) of precipitation, evaporation and column-integrated
moisture convergence defined by the following equation :
−
∫ ps
0
∇ · (qv) dp
g
= [∂W ]
∂t
+ P − E, (3.3)
where W is the column-integrated total water.
In figure 3.5, we show ARPEGE results. LMDz yields similar patterns. The precipita-
tion pattern in the 2P→1P transition (see fig. 3.5a) shows a double ITCZ structure in the
first days of the experiment that merges into a single ITCZ at around day 15. The reverse
transition (see fig. 3.5b) is slower and the precipitation pattern shifts from a single to a
double ITCZ after day 30. We notice that moisture convergence is driving both transitions
(see figs. 3.5e,f) and that evaporation is not a crucial element in the 1P↔2P transition (see
figs. 3.5c,d). The contribution of the different processes at play in the transient behavior
of the models are very similar to their contribution to the difference between regimes ;
hence, we document the mechanisms that explain the difference between the stationary
states 1P and 2P in the next section rather than documenting the time evolution of the
transition 2P→1P or 1P→2P.
3.4.2 Changes in low-level circulation drive the transition
Here, we investigate the mechanisms responsible for the 2P→1P transition from the
double regime to the single regime by examining the differences between a simulation 1P
and a simulation 2P. This transition is forced by the change in SST latitudinal distribution,
and we focus on the mechanisms and feedbacks that mediate this forcing in the atmosphere.
The change in precipitation results from changes in evaporation and in column-integrated
moisture convergence. Their relative contributions over the tropics are shown in figure 3.6.
The two models have comparable behaviors, although larger precipitation and evaporation
are observed in ARPEGE. We notice that the impact of moisture convergence largely
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Figure 3.5 – Temporal evolution of zonal-mean precipitation, evaporation and column-
integrated moisture convergence (a, c, e for the 2P→1P transition ; b, d, f for the 1P→2P).
exceeds that of surface evaporation. The 2P→1P transition is therefore driven by changes
in moisture convergence. The difference in evaporation actually favors precipitation away
from the equator and constitutes a negative feedback on the 2P→1P transition. It results
mostly from the wind-evaporation effect associated with the equatorward shift of trade
winds that accompanies the transition (see fig. 3.7).
Figure 3.8 shows the difference in horizontal moisture convergence associated to the
2P→1P transition. The two models exhibit very similar moisture convergence patterns
and we only show the results from ARPEGE. Changes are confined in the Atmospheric
Boundary Layer (ABL) between 800 and 1000 hPa, because the boundary layer is far
moister than the free troposphere. There, moisture convergence in 1P is larger between 5◦S
and 5◦N than in 2P, and smaller between 5◦ and 15◦ in both hemispheres. The difference
in moisture convergence can be decomposed into 5 terms :
∆(− ∇ · (qv) ) = − q ∇ ·∆v−∆q ∇ · v−∆v · ∇ q − v · ∇ ∆q + ∆Resq, (3.4)
where q is the total water ratio and v is the horizontal velocity. The overbar indicates the
average between the simulations 1P and 2P, and ∆ indicates the difference between these
two simulations. Resq is the residual of the decomposition and combines both zonally-
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(right) between the single and double regimes in ARPEGE.
asymmetric patterns and moisture transport due to transient eddies. The first term on
the right hand side (rhs) of Equation (3.4) is associated with the difference in convergence
of the horizontal wind ; the second term is associated with the change in humidity of the
converging air ; the third term is associated with the change in the intensity of horizontal
winds, and the fourth with the change in moisture gradients.
Note that, since the variables are zonal averages, only the meridional component is non-
zero in the advections and divergences :
v · ∇ = 1
r
v ∂φ and ∇ · v = 1
r cosφ ∂φv,
where v is the meridional wind and r is the Earth radius. Figure 3.9 shows these different
contributions to the moisture convergence changes for ARPEGE. The results from the
LMDz yields similar patterns.
We notice that difference in moisture convergence is driven by changes in low-level flow,
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Figure 3.8 – Difference in the zonal-mean convergence of the horizontal moisture flux
between the single and double regimes.
mostly through changes in the convergence of the horizontal wind. The change in the
humidity field yields contributions that are one order of magnitude smaller than the change
in wind convergence. The 2P→1P transition is thus mediated by the ABL dynamics, which
controls the low-level moisture convergence. An analysis of the ABL momentum budget
confirms that the low-level wind results from a quasi-linear balance between horizontal
geopotential gradient, surface friction and Coriolis acceleration as expected from classical
theories (e.g. Lindzen and Nigam (1987)). The next paragraph focuses on the processes
that control the ABL geopotential gradients and, therefore, the low level circulation.
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Figure 3.9 – Zonal-mean contributions to the horizontal moisture convergence changes :
(a) − q ∇ ·∆v, (b) −∆q ∇ · v, (c) −∆v · ∇ q, (d) −v · ∇ ∆q, and (e) the residual of the
decomposition ∆Resq.
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3.4.3 Boundary layer temperature gradients versus upper-level forcing
By integrating the hydrostatic equation, ABL geopotential gradient can be expressed
as the sum of the ABL-top geopotential gradient and the vertical integral of the ABL
temperature :
∆ ∇Φ(p) = ∆ ∇Φ(800hPa) −
∫ p
800
R ∇∆T dp
p
(3.5)
where Φ is the geopotential, T the temperature and R the specific gaz constant (287
Jkg−1K−1). As previoulsly, ∆ indicates the difference between the simulations 1P and 2P.
The second term on the rhs of Equation (3.5) will be hereafter noted ∆ ∇ΦABLT .
The geopotential gradient is negligible at the top of the atmosphere (see ∆∇Φ(10hPa) in
figure 3.11, 10hPa corresponding to the highest model pressure level). This is expected to
result from the overall diffusive effect of the upper-atmosphere wave dynamics. Considering
this property, the 800-hPa geopotential gradient results, through the hydrostatic equation,
from the free-tropospheric and stratospheric temperature gradients that are controlled
by tropospheric convective heating and stratospheric cooling. The first process is at the
heart of the Gill model (Gill, 1980) which is based on the assumption that the low-
level convergence is generated by the mid-tropospheric latent heating. The stratospheric
cooling associated with the tropospheric latent heating, generally termed "cold top", has
been documented in observations and reanalyses. Holloway and Neelin (2007) presented
a brief review of the relevant literature and proposed one common mechanism explaining
the cold top. They showed that the cooling results from broad adiabatic ascent forced by
convection. The cold top is thought of as a necessary response to convective heating in order
to reduce the anomalous geopotential gradients in the upper layers of the atmosphere. The
second contribution to the low-level convergence results from ABL temperature (ABLT)
gradients that are expected to result from SST gradients through turbulent processes as
suggested by Lindzen and Nigam (1987).
Figure 3.10 shows the difference in temperature between the simulations 1P and 2P.
In the upper-troposphere and stratosphere, this change in temperature is strongly model-
dependent. In ARPEGE, convection in the 1P regime is more intense than in the 2P
regime. The convective heating reaches, therefore, higher altitudes in the 1P regime than
in the 2P regime, explaining the positive anomaly of temperature observed in ARPEGE
around 200 hPa. The cold top is also cooler in the 1P regime than in the 2P regime, because
of the more intense convection. The LMDz has a similar behavior, but with a much smaller
amplitude. The inter-model differences in the parameterization of moist convection are a
leading explanation for the difference in the convection magnitude between the two models.
In Emanuel’s scheme the closure is a function of the tropospheric stability. By warming
the upper layers, convection moderates itself in the LMDz (see fig. 3.2c). In Bougeault’s
scheme, the moisture convergence closure does not provide a strong sensitivity to the
atmospheric stability, allowing large rain rates such as those obtained in the ARPEGE’s
1P regime (see fig. 3.2a).
In the mid-troposphere and ABL, the two models simulate similar temperature diffe-
rences between the simulations 1P and 2P. In the ABL, changes in temperature are fairly
barotropic, so the changes in geopotential associated to the change in ABL temperature
(ABLT) are expected to follow the same horizontal pattern throughout the ABL. We he-
reafter focus on the 1000 hPa level to illustrate the different contributions to the change
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in geopotential gradient. Figure 3.11 shows the contribution from the stratosphere and
free troposphere (∆ ∇Φ(800hPa)) and the contribution from the ABL (∆ ∇ΦABLT ) to the
difference in 1000-hPa geopotential gradient.
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Figure 3.10 – Difference in temperature between the single and double regimes. Contour
intervals are 0.5-K up to 200 hPa and 1.5-K above.
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Figure 3.11 – Difference between the single and double regimes in the zonal mean 1000
hPa geopotential gradient ∆ ∇Φ(1000hPa), 800 hPa geopotential gradients (∆ ∇Φ(800hPa)),
10 hPa geopotential gradients (∆ ∇Φ(10hPa)), vertical integral of the ABL temperature
gradient ∆ ∇Φ ABLT = −
∫ 1000
800 R ∇∆T dpp and vertical integral of the SST gradient
∆∇Φ SST = −
∫ 1000
800 R ∇∆SST dpp .
In ARPEGE, ∆ ∇Φ(800hPa) is small between 10◦S and 10◦N. There, the 1000-hPa
geopotential gradient is controlled by the ABLT gradient. The diabatic heating and cold
top play no direct role near the equator in the surface convergence pattern and are better
regarded as consequences rather than causes of the boundary layer convergence, as sugges-
ted in previous studies (Back and Bretherthon, 2008). In the LMDz, the ABL geopotential
gradient is also driven by ABL temperature gradients. This contribution is, however, wea-
kened by the contribution from the upper layers that combines both the free-tropospheric
latent heating and associated cold top. Surprisingly, in this model, the 800-hPa geopoten-
tial gradient is driven by the temperature gradients associated with the cold top rather
than by those associated with the convective heating (see fig. 3.10). Deep convection acts,
through the associated cold top, as a negative feedback on the low-level convergence. We
also notice that ∆ ∂φΦABLT is weaker around the equator in the LMDz than in ARPEGE.
In the subtropical region (15◦- 30◦), the difference in stratospheric temperature gradients
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between the simulations 1P and 2P becomes the main contribution to the difference in
1000-hPa geopotential gradient, for both AGCMs.
The ABLT is expected to be tied to the SST by the turbulent sensible heat flux.
Figure 3.11 also shows the change in geopotential gradient ∆ ∂φΦSST that would occur
if the ABLT change equalled the underlying SST change. It shows that the difference in
ABLT gradients between ARPEGE simulations 1P and 2P is larger than the change in SST
gradients between 15◦S and 15◦N. In the LMDz, the ABLT difference between simulations
1P and 2P is smaller than the SST difference around the equator. As a result, ∆ ∇ΦABLT
is smaller (in magnitude) than ∆ ∂φΦSST between 5◦S and 5◦N and larger between 5◦and
12◦in both hemispheres. The next section analyzes the reasons for the magnitude of this
ABLT response.
3.4.4 ABL temperature changes
In order to isolate the mechanisms responsible for ABLT changes in the equatorial
band, we consider the difference between the temperature budgets across the 2P→1P
transition :
∆∂T
∂t
= 0 = ∆Qadv + ∆Qconv + ∆QLSC + ∆Qrad + ∆QABL, (3.6)
where ∆Qadv is the difference in total advective tendency (advection of temperature and
conversion of potential energy) between the simulations 1P and 2P, ∆Qconv is the contri-
bution of convection, ∆QLSC is the contribution of large-scale condensation (and evapora-
tion), ∆Qrad is the radiative contribution, and ∆QABL is the contribution from turbulence
and vertical diffusion.
These differences in the temperature tendencies at 1000 hPa are shown for both models
in figure 3.12 and are analyzed in the following paragraphs.
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Figure 3.12 – Difference between the single and double regimes in the zonal-mean tem-
perature tendencies due to dynamical and physical processes at 1000 hPa.
3.4.4.1 ARPEGE : dynamical control of ABLT
In ARPEGE, ∆Qadv drives the increase of equatorward temperature gradients between
10◦S and 10◦N. Advection is the main process reponsible for the enhanced change in ABLT
gradients compared to the change in SST gradients. The radiative contribution ∆Qrad
constitutes another, moderate positive feedback, while the contributions from the large-
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scale condensation ∆QLSC and from the surface sensible heat flux ∆QABL are negative
feedbacks.
The dynamical contribution ∆Qadv is mainly driven by the horizontal component of
advection. The vertical component is very small because the vertical wind velocity ω is
very small near the surface. Horizontal advection tends to cool the off-equatorial ABL
due to the advection of cold subtropical air. An increase of this advection, therefore,
contributes to the increase of ABL temperature gradients between the equator and the
off-equatorial regions. The difference in horizontal advection can be associated with the
change in horizontal wind and the change in temperature gradient as follows :
∆(−v · ∇T ) = −∆v · ∇T − v · ∇∆T + ∆ResT , (3.7)
where ResT is the residual of the decomposition and combines both zonally-asymmetric
patterns and horizontal advection by the eddies. The different terms of Equation (3.7)
are shown in figure 3.13 for ARPEGE. Both larger meridional winds and larger ABLT
gradients increase the off-equatorial cooling, with a larger contribution from the change
in ABLT gradient. The eddies, on the other hand, reduce the off-equatorial cooling.
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Figure 3.13 – Zonal-mean contributions to the change in horizontal advection of tempe-
rature.
The change in radiative cooling ∆Qrad is driven by the longwave contribution. The
intense equatorial convection in simulation 1P moistens the equatorial troposphere and
increases the equatorial cloudiness, resulting in a larger greenhouse effect than in the
simulation 2P and favoring off-equatorial ABLT gradients.
On the other hand, the contribution of large scale condensation ∆QLSC is the main
negative feedback to the changes in temperature gradients ; its change across the 2P→1P
transition cools the equatorial ABL due to the re-evaporation of falling precipitation,
reducing the equatorward temperature gradients. The change in convective heating ∆Qconv
is fairly uniform in the equatorial band ; it warms the subtropical ABL, promoting smaller
temperature gradients in the subtropics.
The change in the turbulent contribution ∆QABL is due to the change of surface sen-
sible heat flux. This change in surface flux combines contributions from the change in
SST-surface air temperature difference and from surface-wind changes, both of which in-
crease off-equatorial surface fluxes. The resulting contribution constitutes a small negative
feedback on the change in ABLT gradients.
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3.4.4.2 LMDz : competition between sensible heat flux and convective cooling
In the LMDz, the main changes in the ABLT budget are the compensating contri-
butions of turbulence ∆QABL and the convection ∆Qconv (see fig. 3.12). The former fa-
vors off-equatorial ABLT gradients while the latter tends to reduce them. The advective
contribution ∆Qadv reinforces the effect of turbulence. The other contributions (∆Qrad
and ∆QLSC) are fairly uniform accross the tropics, and therefore have little effect on the
ABLT gradients. The competition between the main contributions explains the complex
pattern of ABLT gradients in the tropics. According to the resulting gradients in figure
3.11, the effect of ∆Qconv dominates between 5◦S and 5◦N, where the change in ABLT
gradients is smaller than the change in SST gradients, and the effect of ∆QABL + ∆Qadv
dominates between 5◦ and 12◦.
The change in convective heating ∆Qconv results from a change in unsaturated down-
drafts that are driven by reevaporation of precipitation (see fig. 3.14).The convection
around 10◦ is much weaker in the 1P simulation than in the 2P simulation (see fig. 3.6c) ;
as a result, the ABL downdraft cooling at these latitudes is much smaller in the 1P simu-
lation than in the 2P simulation. This reduces the off-equatorial ABLT gradients.
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Figure 3.14 – Zonal-mean temperature tendency due to deep convection (left) and zonal-
mean unsaturated downdrafts (right, Downward mass flux is counted positively) in LMDz
at 1000 hPa. The similarity of the two patterns suggests that the ABL cooling arises
mainly from the downdrafts.
The change in surface sensible heat flux, that explains the turbulent contribution
∆QABL, results from the competition of the effect of surface wind v.s. the effect of the air-
sea temperature difference. The former opposes off-equatorial ABLT gradients while the
latter promotes them. But the surface-wind effect is small in the LMDz (as can be seen from
the evaporation pattern in fig. 3.6d), and the air-sea temperature difference is dominant.
Furthermore, in the LMDz, the tendencies due to the different physical parameterizations
are incremented sequentially, so that the turbulent tendencies are computed on the basis
of variables in which the convective contribution is already included. As a result, the
air-sea temperature difference used to compute ∆QABL takes into account the convective
contribution ∆Qconv. This explains why the pattern of ∆QABL is similar to that of ∆Qconv,
although with opposite sign.
The advective contribution ∆Qadv follows the same pattern as in ARPEGE, but with
a smaller magnitude, due to smaller changes in both ABLT gradients and wind.
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3.4.4.3 Model-dependent behaviors
In summary, ARPEGE produces a strong, positive, dry, dynamical feedback on the
change in SST that favors the transition from the 2P to the 1P regime. This feedback
involves the enhancement of off-equatorial ABLT gradients by horizontal advection, that
increase the off-equatorial ABL geopotential gradients which, in turn, increase the equa-
torial convergence.
On the other hand, the LMDz produces two negative feedbacks on the same transi-
tion, both associated with moist convection : one is due to the stratospheric temperature
gradients associated with the cold top, that tend to reduce the off-equatorial geopotential
gradients throughout the troposphere all the way down to the ABL. The second feedback
is due to the cooling effect of downdrafts that tend to cool the ABL away from equator in
the 2P regime and not in the 1P regime and therefore, reduces the change in off-equatorial
ABLT gradients accross the 2P→1P transition. As a result, the LMDz precipitation pat-
tern is less sensitive to the latitudinal SST distribution than in ARPEGE (as can already
be seen in fig. 3.2), and the transition 1P↔2P is smoother (i.e., occurs over a wider range
of k) for LMDz than for ARPEGE. The different feedbacks at play in this regime transi-
tion for both models are summarized in figure 3.15.
Figure 3.15 – Schematic of the atmospheric feedbacks at play in the transition from the
2P to the 1P regime in ARPEGE and LMDz. Red arrows refer to positive feedbacks. Blue
arrows refer to negative feedbacks.
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For n = 1 and k between 0.45 and 0.5, where the latitudinal distribution of SST is simi-
lar to the observed SST longitudinaly averaged over the oceans, the LMDz and ARPEGE
simulate similar 2P precipitation patterns. From this value of k, the parameter k has to be
reduced significantly more in order to reach the transition 2P→1P for the LMDz (down to
k ≈ 0.2) than for ARPEGE (down to k ≈ 0.45) because of the different feedbacks at play
in the two models. However, this dominance of the 2P regime in most of the parameter
range in LMDz does not indicate an inferior performance of LMDz. It only indicates that,
in axisymmetric settings, LMDz is more likely to produce a double ITCZ. This could be
seen from April atmosphere-only simulations (i.e., Atmospheric Model Intercomparaison
Project (AMIP) type) with CNRM-CM5 and IPSL-CM5A models over eastern Pacific (see
fig. 3.16 left). In this region at this time of the year, a second ITCZ is regularly observed
South of the equator. In these fairly axisymmetric and oceanic conditions, which approxi-
mate the aquaplanet settings, LMDz shows a more pronounced double ITCZ compared
to ARPEGE, but with more intense precipitation than observed. On the other hand, AR-
PEGE does produce a large amount of precipitation South of the equator in the Central
Pacific in July (see 3.16 right), because it simulates too zonally-elongated South Pacific
Convergence Zone (SPCZ), while the LMDz represents better this convergence zone. We
believe that this bias results in large part from longitude-dependent interaction between
the West-Pacific warm pool, the equatorial cold tongue, and the localized intrusion of
subtropical eddies, all of which are absent in the axisymmetric framework.
The model behaviors are wildly different from each other. The main reason for this is
most plausibly the absence of downdrafts in ARPEGE’s parameterization of convection.
To some extent, the large-scale re-evaporation of precipitation, in conjunction with the
convective heating, plays a role in ARPEGE similar to the role of convective heating,
driven by downdraft cooling, in the LMDz (see fig. 3.12). But the pattern of ∆Qconv +
∆QLSC is much smoother in ARPEGE than its counterpart in the LMDz. Another reason
is the difference in the heating profile associated with the parameterized convection. In
ARPEGE, the stratospheric cold top and tropospheric heating combine to neutralize their
contribution to the ABL geopotential gradients, while in the LMDz the effect of the cold
top is still felt at low level.
Some other aspects might play a role in the differences between models. The influence
of surface-flux parameterization on the tropical precipitation pattern has already been
emphasized by previous studies (e.g. Numaguti (1993)) ; the numerical implementation of
the time integration in LMDz might have an influence on the precipitation pattern by
computing the surface fluxes using the convectively-adjusted atmospheric variables.
3.5 Summary and conclusions
The purpose of this study was to better understand the complex behavior of climate
models and assess the importance of atmospheric internal dynamics in defining the ITCZ
structure. We have investigated the response of two Atmospheric General Circulation
Models (ARPEGE-Climat and LMDz) in an aquaplanet configuration, to a range of SST
latitudinal distributions. We have shown the existence of different regimes of circulation
depending on the imposed SST distribution. For large SST gradients in the tropics, a single
ITCZ regime is obtained, characterized by one maximum of precipitation confined in the
equatorial band. For less important near-equatorial gradients, a double ITCZ structure is
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Figure 3.16 – 1979-2001 mean precipitation from GPCP data, AMIP configuration of
CNRM-CM5 model (ARPEGE) and IPSL-CM5a model (LMDz) for April and July.
simulated with two off-equatorial precipitation peaks. Both of these regimes were found
in the two AGCMs. For weaker SST gradients, three precipitation maxima appeared in
ARPEGE simulations, whereas this regime was not simulated by the LMDz. The regimes
simulated by AGCMs, as well as regime transitions are clearly model-depedendent, with
an important role played by the parameterization of moist convection.
We further investigated the mechanisms and feedbacks that drive the transition from
the double to the single regime and control the transition threshold. In both models,
regime transition is driven by the convergence of the winds at low levels. The Atmospheric
Boundary Layer (ABL) flow is driven by the geopotential gradients imprinted on the ABL
by the ABL temperature, that tends to follow the SST through turbulent fluxes. In the
LMDz, the low-level convergence is weakened by moist thermodynamics which acts as a
negative feedback on ABL geopotential gradients. Two moist feedbacks are identified :
on one hand, the dominant effect of the stratospheric cold top on the free-tropospheric
convective heating reduces the ABL geopotential gradients ; on the other hand, convective
downdrafts reduce the ABL temperature gradients that also decrease the ABL geopotential
gradients. In ARPEGE, moist processes have little influence on the ABLT. Horizontal
advection feeds back positively on the changes in ABL temperature so that off-equatorial
ABLT gradients are larger than SST gradients.
In summary, the 1P↔2P transition in ARPEGE is modulated by dynamical and dry
processes that are mainly controlled by the temperature gradient changes. In the LMDz,
regime transition is modulated by a moist thermodynamical control of ABL geopotential
gradients ; it results in a smoother regime transition compared to that in ARPEGE.
Our work sheds some light on the inner working of the dynamics-thermodynamics
interaction in two AGCMs. Following previous studies, we emphasized the role of the low-
level humidity convergence in the control of the location of the ITCZ. However, unlike in
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Charney (1971)’s hypotheses, the SST influences the ITCZ location through its forcing
of low-level dynamics (via the ABL temperature gradients created by the surface sensible
heat flux) rather than by forcing local convection via the surface flux of moist static
energy. This flux appears to be controlled by the low-level wind rather than the SST,
and although not negligible, it appears to have a minor influence on the location of the
ITCZ compared to the humidity convergence. Also, in both models considered here, the
transients have very little influence on the position of the ITCZ organizing convection, in
contrast with previous studies that advocated wave-CISK mechanisms (Holton et al, 1971;
Lindzen, 1974; Hess et al, 1993).
The difference in ITCZ behavior between the two models considered here suggests
that there are still very significant differences between state-of-the-art AGCMs in the
mechanisms of the interaction between dynamics and convection in the tropics. Since the
model propensity to produce a double ITCZ, as well as other systematic biases, results
from these mechanisms, it is important to better understand them in order to mitigate
precipitation biases in the tropics. In particular, one important finding of this work is
the crucial role played by the vertical heating profile in influencing considerably the ABL
dynamics. Two important aspects are emphasized : the role of the cold top as a negative
feedback on the off-equatorial geopotential gradients throughout the troposphere all the
way down to the ABL ; and the role of the downdrafts as a negative feedback on the ABL
temperature gradients.
These conclusions are based on simulations in an aquaplanet framework with prescribed
SSTs. In order to mitigate the double ITCZ bias in the AGCMs, it is necessary to modify
the model design or parameters ; this will be addressed in future work. Based on the main
conclusion of the present work, the sensitivity of tropical precipitation to some parameters
of the convection parameterization will be investigated. In particular, the vertical heating
profile associated with convection will be modified by changing the lateral entrainment
in convective plumes (see Chapter 4) and downdrafts parameters. A hierarchy of models
(coupled ocean-atmosphere model, atmospheric general circulation model and aquaplanet
model) might yield a better understanding of the atmospheric dynamics and feedbacks
controlling the ITCZ location.
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Chapitre 4
Entraînement convectif et organisation de
grande échelle des précipitations tropicales :
sensibilité d’une hiérarchie de modèles du
GCM CNRM-CM5
Ce chapitre reprend l’article soumis à Journal of Climate : Oueslati and Bellon, 2012,
Convective entrainment and large-scale organization of tropical precipitation : sensitivity
of the CNRM-CM5 hierarchy of models.
Résumé de l’article
La position de l’ITCZ est fortement influencée par la paramétrisation de la convection.
Cette sensibilité se manifeste aussi bien dans les configurations les plus réalistes des GCMs
mais également dans des configurations idéalisées comme les aquaplanètes (voir Chapitre
3). L’ITCZ est, en effet, sensible au schéma de convection (Song and Zhang, 2009), mais
aussi aux paramètres d’un même schéma comme l’entraînement latéral convectif (Terray,
1998; Chikira, 2010) ou la réévaporation des précipitations (Bacmeister et al, 2006). La
paramétrisation de la convection contrôle l’ITCZ par son influence sur le profil vertical de
chauffage (Bacmeister et al, 2006; Bellon and Sobel, 2010; Oueslati and Bellon, 2012a) et
sur les rétroactions humidité-convection (Terray, 1998; Bacmeister et al, 2006). L’interac-
tion entre convection et humidité troposphérique est, en particulier, mal représentée dans
les GCMs. La convection y est, en effet, très peu sensible à l’humidité de la troposphère
libre (Derbyshire et al, 2004; Del Genio, 2011), due principalement à la sous-estimation
de l’entraînement convectif (Kuang and Bretherton, 2006) et de la réévaporation des pré-
cipitations (Del Genio, 2011).
En plus d’augmenter la sensibilité de la convection à l’humidité environnementale,
l’entraînement convectif change les profils verticaux de chauffage et d’humidification en
changeant les profils verticaux de température et de vapeur d’eau dans les cumulus. L’en-
traînement convectif est ainsi un paramètre clé du schéma de convection, modulant forte-
ment le déclenchement et le développement de la convection. Plusieurs études récentes se
sont intéressées à ce paramètre. Bechtold et al (2008) proposent un taux d’entraînement
proportionnel à l’humidité relative de l’environnement, permettant une plus grande sensi-
bilité de la convection à l’humidité environnementale. Neale et al (2008) proposent la prise
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en compte du mélange turbulent par entraînement dans le calcul de la CAPE. Chikira
and Sugiyama (2010) utilisent un entraînement latéral proportionnel à la flottabilité de la
parcelle, dépendant ainsi de l’air environnant. Ces différentes paramétrisations montrent
qu’une représentation plus réaliste de l’interaction entre cumulus et environnement per-
met une amélioration significative de la climatologie et de la variabilité tropicale dans les
GCMs.
Pour mieux comprendre l’influence de l’entraînement latéral convectif sur l’ITCZ, et
plus particulièrement sur le problème de double ITCZ, des études de sensibilité à ce para-
mètre ont été réalisées en utilisant une hiérarchie de modèles du GCM CNRM-CM5 (GCM
couplé océan-atmosphère, GCM atmosphérique et GCM aquaplanète). Le changement de
l’ITCZ est étudié en utilisant le cadre d’analyse de la circulation tropicale permettant de
décomposer cette circulation en régimes dynamiques, calculés à partir de la vitesse verti-
cale à 500 hPa ω500 (Bony et al, 2004) (voir section 1.1.3).
Les résultats montrent que la sensibilité de l’ITCZ à l’entraînement latéral convectif
est robuste entre les différentes configurations. En réponse à une augmentation du taux
d’entraînement, le problème de double ITCZ est considérablement réduit. L’augmentation
de l’entraînement permet, en effet, une dilution plus efficace des cumulus. La convection
profonde est ainsi inhibée en faveur de la convection peu profonde, associée à une augmen-
tation des flux turbulents et une couche limite plus profonde. La dilution par entraîne-
ment réduit considérablement les précipitations aux marges des zones de convergence, et
en particulier au Sud-Est du Pacifique. En réponse à l’augmentation de l’entraînement, la
sensibilité de la convection à l’humidité de la troposphère libre augmente et les rétroactions
humidité-convection s’intensifient, donnant des précipitations plus intenses au niveau de
l’ITCZ. Les résultats montrent aussi une meilleure simulation de l’orientation diagonale
Nord-Ouest/Sud-Est de la SPCZ pendant l’été boréal. En revanche, des améliorations
sont obtenues aux dépens de l’intensité des précipitations au niveau des pôles de convec-
tion. Elles sont, en effet, surestimées dans les simulations AMIP au niveau de la SPCZ
et des régions de moussons de l’Asie du Sud et du Pacifique Ouest. Cette surestimation
des précipitations est associée à une circulation de Walker plus intense. Ces résultats sont
similaires à ceux obtenus par Terray (1998) en réponse à un changement d’entraînememt.
Dans son étude, la réduction du problème de double ITCZ est associée à l’intensification
de la circulation de grande échelle. En revanche, dans notre étude, c’est plutôt le change-
ment de la nature de la circulation (diagnostiquée par la PDF de ω500) par les rétroactions
convection-circulation qui est mis en avant. En effet, la double ITCZ est associée à une
PDF de ω500 bimodale due à une surestimation des régimes d’ascendance modérée et une
sous-estimation des régimes de subsidence. Une augmentation de l’entraînement permet
de corriger ces biais. Les mécanismes à l’origine de ce changement de circulation sont exa-
minés en analysant le bilan d’énergie statique sèche intégrée sur la verticale. Cette étude
énergétique a mis en évidence l’importance de l’interaction entre circulation de grande
échelle et convection dans le contrôle de la bimodalité ou de l’unimodalité de la PDF, et
donc la présence et l’amplitude de l’ITCZ.
La comparaison entre les simulations couplées et atmosphériques montre qu’un taux
d’entraînenemt plus grand est nécessaire dans les modèles couplés pour aboutir à des chan-
gements significatifs entre les champs de précipitations. En effet, les rétroactions couplées
47
Chapitre 4 : Entraînement convectif et organisation de grande échelle des précipitations
tropicales : sensibilité d’une hiérarchie de modèles du GCM CNRM-CM5
océan-atmosphère ont tendance à amplifier le problème de double ITCZ. Par conséquent,
l’inhibition de la convection par entraînement de l’air environnant doit être plus grande
pour compenser l’effet amplificateur des processus couplés. Ce résultat suggère qu’une
meilleure représentation des interactions couplées océan-atmosphère est nécessaire pour
résoudre le problème de double ITCZ dans les modèles couplés.
4.1 Introduction
The ITCZ location depends strongly on the convection parameterization. Indeed, even
based on the same theoretical considerations, convection schemes yield a variety of ITCZ
patterns. In particular, the quasi-equilibrium-based Emanuel (1991) and Betts and Miller
(1986) schemes produced respectively, for an equatorial SST maximum, a double ITCZ
straddling the equator (Waliser and Somerville, 1994) or a single ITCZ at the equator
(Frierson, 2007). This dependency on convection parameterization can be found in simple
settings as well as in full GCMs. Aquaplanet GCMs switch between a single ITCZ at the
equator and a double ITCZ straddling the equator, depending on their convection scheme
(Numaguti and Hayashi, 1991; Liu et al, 2010; Sumi, 1992; Chao, 2000; Chao and Chen,
2004). The sensitivity of the ITCZ to convection parameterization is also diagnosed in full
GCMs, either by changing the convective scheme (Song and Zhang, 2009) or by changing
parameters of the existing scheme such as lateral entrainment (Terray, 1998; Chikira, 2010)
and reevaporation of precipitation (Bacmeister et al, 2006).
This critical role of convection parameterization is mostly due to its influence on dy-
namical feedbacks via the vertical profile of convective heating. The importance of the
vertical heating profile in organizing convection was emphasized in previous studies that
showed the influence of secondary processes such as rain reevaporation (Bacmeister et al,
2006), cold top and downdrafts (Oueslati and Bellon, 2012a). The vertical profile of dia-
batic heating was also shown to be crucial to the existence of multiple ITCZ regimes in a
simple model (Bellon and Sobel, 2010).
Furthermore, convection parameterization influences the ITCZ pattern via the modu-
lation of moisture-convection feedbacks. The interaction between convection and tropos-
pheric humidity is, however, not well represented by GCMs. By and large, GCM cumulus
parameterizations are not sufficiently sensitive to free-tropospheric humidity (Derbyshire
et al, 2004; Del Genio, 2011). This lack of sensitivity results in part from GCMs’ ten-
dency to underestimate both the entrainment of environmental air into convective plumes
(Kuang and Bretherton, 2006) and the reevaporation of rain into the environment (Del
Genio, 2011).
Additionally to its role in the sensitivity of deep convection to free-tropospheric humi-
dity, the lateral entrainment modifies the vertical profiles of both convective heating and
moistening by changing the vertical profile of temperature and water vapor in convective
plumes. Convective entrainment is therefore a key factor in the convection scheme, that
modulates convective activity and controls model performances. Recent studies have fo-
cused on the convective entrainment, suggesting new parameterizations of this process.
Bechtold et al (2008) proposed an entrainment rate that varies vertically and depends on
environmental humidity. Such formulation strengthens the convection sensitivity to en-
vironmental moisture. Neale et al (2008) included more realistic dilution effects through
entrainment in the calculation of CAPE. Chikira and Sugiyama (2010) used an entrain-
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ment rate proportional to the buoyancy of the convective parcel, thus depending on the
surrounding environment. These different studies showed that a better representation of
the interaction between cumulus clouds and the surrounding environment allows a signi-
ficant improvement in the simulation of tropical climatology and variability in GCMs.
To better understand the influence of lateral entrainment on the ITCZ structure, we
perform sensitivity experiments using a hierarchy of model configurations (coupled ocean-
atmosphere general circulation model (GCM), atmospheric GCM and aquaplanet GCM),
focusing on the relationship between precipitation biases and large-scale circulation sys-
tematic errors in a manner similar to Bellucci et al (2010).
The chapter is structured as follows. In section 4.2, we introduce the models and
experiment design. In section 4.3, we investigate the impact of entrainment on the double
ITCZ bias for the different model configurations. Section 4.4 presents the sensitivity of
large-scale circulation to entrainment changes through a regime sorting analysis. Summary
and conclusions are given in section 4.5.
4.2 Hierarchy of model configurations and experiments
To study the impact of convective entrainment on tropical dynamics, we use a hie-
rarchy of model configurations with exactly the same physical parameterizations. This
approach is useful to investigate the sensitivity of GCMs to convection parameterization,
as it facilitates the identification of robust model behaviors and the dominant processes
that respond to parameter changes.
The most realistic model configuration consists in the fully coupled ocean-atmosphere
CNRM-CM5.1 model. The coupled model is run over the 21-year period 1979-1999, using
the CNRM-CM5.1 historical simulation noted HIST in CMIP5 (Voldoire et al, 2012) as
initial conditions. The second model configuration corresponds to atmospheric-only expe-
riments (AMIP), using Sea Surface Temperatures (SST) prescribed from monthly-mean
observations over the 21-year period 1979-1999. The most idealized configuration consists
in aquaplanet experiments (see Chapter2). The SST distribution is specified in a manner
similar to the Aqua-Planet Experiment project (Neale and Hoskins, 2000a) as described in
chapter3. Here k, the parameter that controls the tropical SST gradients, is taken equal to
0.4 which corresponds to the threshold for the transition from the double (two maxima of
precipitation obtained for weaker off-equatorial SST gradients) to the single (one maximum
of precipitation at the equator obtained for larger off-equatorial SST gradients) regime in
this model.
Two sensitivity tests were performed with these three model configurations, where the
full profile of entrainment is either doubled (×2) or halved (/2), through doubling or
halving the constant C in Equation (2.10). To further explore the coupled GCM response,
we performed an additional sensitivity experiment where the entrainment rate is multiplied
by 5 (×5). In most of the manuscript, we present the CMIP ×5 results rather than
×2 because the coupled model showed to require a larger entrainment rate than the
atmosphere-only model to produce significant differences. Details on this model behavior
will be given in section 4.3.
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4.3 Impact of entrainment on the double ITCZ
Figure 1 and 2 show, respectively, the precipitation mean for both boreal summer
(JJAS) and winter (DJFM) seasons over the period 1979-1999 for AMIP (×2, /2) and
CMIP (×5, /2) sensitivity experiments and the corresponding reference simulations
(Control AMIP and Control CMIP). Model results are compared to the Global Preci-
pitation Climatology Project (GPCP) version 2 precipitation dataset (Adler et al, 2003).
Figure 4.1 – 1979-99 mean JJAS precipitation (mm/day) from GPCP data, AMIP and
CMIP sensitivity experiments.
Figure 4.2 – 1979-99 mean DJFM precipitation (mm/day) from GPCP data, AMIP and
CMIP sensitivity experiments.
The JJAS Control AMIP run produces the characteristic double ITCZ bias in the
tropical Pacific with a zonally oriented southern rainband (see fig. 4.1b). This model
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bias is worse in the coupled model (see fig. 4.1e), in response to coupled ocean-atmosphere
feedbacks that tend to amplify this bias, favored by warm SST biases in the eastern side of
the tropical basins (Lin, 2007). This unrealistic zonal extension has been reduced compared
to the previous-generation model (CNRM-CM3) mostly as a result of increased horizontal
resolution (Voldoire et al, 2012). Figure 4.1 shows that, in ARPEGE atmosphere-only
simulations, the double ITCZ bias affects the central Pacific rather than the eastern Pacific
as in other models. It is in fact connected to the simulation of a too-zonally elongated south
Pacific convergence zone (SPCZ). Compared to Control AMIP and AMIP /2 simulation,
AMIP ×2 simulation exhibits a considerable weakening of the southern side of the ITCZ
(see fig. 4.1a, c). In addition, the SPCZ is more confined and its southeast orientation is
better represented. Increasing the entrainment results in a reduction of deep convection
in southeastern Pacific and an enhanced precipitation along the ITCZ and the SPCZ (see
fig. 4.1c). In fact, increasing the entrainment implies more lateral mixing between cumulus
clouds and the environmental dry air, favouring the dilution of convective plumes and the
inhibition of deep convection. The enhanced lateral mixing results in more turbulent fluxes
and a deeper ABL in subsidence regions (see fig. 4.3, AMIP).
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Figure 4.3 – Difference in zonal-mean specific humidity between ×2 and /2 experiments
in the tropics.
This deeper ABL is advected toward the deep convective regions (ITCZ and SPCZ)
and it acts as an additional supply of moisture that intensifies deep convection in these
regions. As a result, deep convection tends to be stronger because increased entrainment
strengthens the free-tropospheric humidity-convection feedback. This intensified convec-
tive activity is consistent with the GPCP observations in the central and eastern Pacific,
however it leads to an overestimation of precipitation over the West-Pacific warm pool in
association with a stronger Walker circulation (diagnosed by the velocity potential of the
wind at 200 hPa χ200 1, see fig. 4.4) and a stronger Asian monsoon. A similar behavior
of the tropical convection has been noticed in Song and Zhang (2009) when using the
CCSM3 model. Their atmospheric model simulation with a revised scheme (with a new
closure) shows a considerable reduction of the double ITCZ but also more precipitation
in the western Pacific, as a result of a stronger positive circulation-convection feedback.
1. The velocity potential at the 200 hPa level χ200 quantifies the mathematical circulation, i.e., a line
integral of tangential wind speed along a closed circle. It reflects the large-scale features of the tropical
circulation and is calculated using a horizontal wind at the 200 hPa level, following the definition : ∇·v =
−∇2χ (Tanaka et al, 2004). Negative values of the velocity potential indicates a large-scale divergence of
wind in the upper troposphere and a large-scale upward motion. It therefore reveals the convergence zones.
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The coupled simulations show the same sensitivity to a change in entrainment, with a less
pronounced double ITCZ bias simulated by ×5 experiment (see fig. 4.1f, g). However,
precipitation distribution in southern Pacific is still poorly simulated, compared to the
atmosphere-only simulations, owing to coupled ocean-atmosphere feedbacks that amplify
the double ITCZ bias (Lin, 2007) and counteract the improvement due to enhanced lateral
entrainment. The overestimation of precipitation shown in ×2 AMIP simulation is not
observed in ×5 CMIP simulation because of the SST response to increased cloudiness.
The DJFM AMIP simulations do not really suffer from the double ITCZ bias (see fig.
4.2a, b). However, the sensitivity of the ITCZ to entrainment change is clearly noticed
when comparing AMIP /2 and ×2 experiments, with no more southern ITCZ in AMIP
×2 simulation. The DJFM CMIP simulations show the same sensitivity to entrainment
change, with a reduction of the zonal extension of the southern side of the ITCZ in ×5
experiment (see fig. 4.2f, g). However, in both AMIP and CMIP simulations, the SPCZ
is unrealistically strengthened and Indian Ocean precipitation is overestimated, for the
reasons mentioned above.
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Figure 4.4 – Latitudinally-averaged (30◦S - 30◦N) tropical velocity potential at 200 hPa
for ×2 and /2 AMIP experiments.
The sensitivity experiments to entrainment show that alleviating the double ITCZ
bias in the AMIP simulation (see fig. 4.1c, 4.2c) is not sufficient to significantly reduce the
double ITCZ bias in the coupled model (see fig. 4.1e, 4.2e). This contrast between AMIP
and CMIP responses to enhanced entrainment results from the fact that the coupled
ocean-atmosphere feedbacks control most of the amplitude of the double ITCZ bias in the
coupled model : the improvement obtained by changing a parameter in AMIP experiment
can be significantly reduced by coupled feedbacks in the corresponding CMIP experiment.
Figure 4.5 and 4.6 show the seasonal cycle of monthly precipitation averaged over two
longitude sectors of the Pacific ocean from GPCP, AMIP and CMIP runs, in a manner
similar to Dai (2006). In the East Pacific (80W-120W), the observations show the domi-
nance of the northern ITCZ from May to December and the double ITCZ structure in
March and April (see fig. 4.5a). Compared to Control AMIP and AMIP /2 experiment,
AMIP ×2 experiment is in better agreement with GPCP data (see fig. 4.5a, b, c, d). In
particular, AMIP ×2 experiment reproduces the intensification of precipitation rates in
boreal summer (JJA) and simulates a weaker southern side of the ITCZ. However, due
to the dilution effect of entrainment, the double ITCZ structure observed in March-April
boreal spring is largely underestimated in AMIP ×2 experiment. In contrast, AMIP /2
52
Chapitre 4 : Entraînement convectif et organisation de grande échelle des précipitations
tropicales : sensibilité d’une hiérarchie de modèles du GCM CNRM-CM5
experiment simulates a strong southern ITCZ that persists until June and, alike Control
AMIP, exhibits the same precipitation intensity all year round north of the equator. We
clearly see that, unlike Control CMIP and CMIP /2 experiments which simulate a single
ITCZ that moves across the equator following the solar forcing, CMIP ×5 experiment
simulates a more realistic seasonal cycle with a weaker southern ITCZ (see fig. 4.5e, f,
g). However, due to the strong inhibition of convection by entrainment, no more northern
ITCZ is simulated in January and February (see fig. 4.5f). In north-eastern Pacific, during
this particular season, coupled feedbacks have a negative feedback on convection (see fig.
4.2), that is further enhanced by the diluting effect of entrainment.
Figure 4.5 – Seasonal cycle of precipitation in eastern Pacific (80W-120W) for GPCP
data, AMIP and CMIP sensitivity experiments.
Over the central Pacific (130W-170W), both Control AMIP and Control CMIP pro-
53
Chapitre 4 : Entraînement convectif et organisation de grande échelle des précipitations
tropicales : sensibilité d’une hiérarchie de modèles du GCM CNRM-CM5
duce a persistent double ITCZ error with a southern rainbelt present throughout the year
(see fig. 4.6b, e). This bias is enhanced in /2 experiments. In contrast, the seasonal cycle
of the ITCZ is improved in AMIP ×2 experiment with the disappearance of the southern
rainbelt in boreal summer (see fig. 4.6c). However, it still persists too long compared to
observations. CMIP ×5 experiment shows the same sensitivity to entrainment as the
atmosphere-only run, but with a smaller improvement of the seasonal cycle of precipita-
tion (see fig. 4.6f). The unrealistic strengthened SPCZ, shown in figure 4.2c appears in the
seasonal cycle with overestimated southern precipitation in boreal winter. As already men-
tioned, deep convection tends to be stronger, because of strengthened free-tropospheric
humidity-convection feedback in response to increased entrainment.
Figure 4.6 – Seasonal cycle of precipiation in central Pacific (130W-170W) for GPCP
data, AMIP and CMIP sensitivity experiments.
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To compare with the aquaplanet configuration, we plot in figure 4.7 the zonal-mean
precipitation from GPCP data, AMIP and CMIP runs, averaged over central and eas-
tern Pacific : 80W-170W, (see fig. 4.7a, b) and from aquaplanet runs (see fig. 4.7c). For
CMIP simulations, we show both ×2 and ×5 experiments. For increasing entrainment
rates, both AMIP and aquaplanet configurations show a transition from a double ITCZ
structure, with two off-equatorial precipitation peaks, to a single ITCZ structure, with one
maximum of precipitation located at the equator in the aquaplanet run and near 10◦N
in the AMIP run. The CMIP zonal-mean precipitation exhibits the same sensitivity to
lateral entrainment as in AMIP simulations. However, in response to doubled entrainment
rate, the coupled simulation yields a less pronounced weakening of the southern side of
the ITCZ compared to the AMIP simulation. For the ×5 experiment, we clearly see that
the single ITCZ structure is better represented compared to ×2, suggesting again that,
in the coupled GCM, convection inhibition through entrainment needs to be stronger to
overcome the impact of ocean-atmosphere feedbacks.
 90  60  30 0 30 60 90
Latitude
0
2
4
6
8
10
P
re
ci
p
it
a
ti
o
n
 (
m
m
/d
a
y
)
JJASC. & E.Pacific (80W-170W)
a)
CMIP
 x5
 x2
 /2
GPCP
 90  60  30 0 30 60 90
Latitude
0
2
4
6
8
10
JJASC. & E.Pacific (80W-170W)
b)
AMIP
90 60 30 0 30 60 90
Latitude
0
2
4
6
8
10 c)
Aquaplanet
Figure 4.7 – Zonal-mean precipitation from GPCP data, CMIP, AMIP and Aquaplanet
sensitivity experiments.
The sensitivity of the ITCZ structure to entrainment is robust across the three mo-
del configurations. This suggests that it is controlled by physical atmospheric processes
independent, at first order, of land-surface effects, even though coupled ocean-atmosphere
processes do modulate this sensitivity significantly. The results also suggest that a better
representation of entrainment is a key factor for a more realistic precipitation distributions.
Indeed, this study shows that alleviating the double ITCZ bias in the AMIP simulations is
not sufficient to reduce the double ITCZ bias in the coupled mode. A good representation
of coupled feedbacks is also essential to eradicate the double ITCZ bias in coupled models.
In addition, including some other processes unfavorable for deep convection (e.g., convec-
tive downdrafts, Oueslati and Bellon (2012a)) might have to be considered. Increasing the
convective entrainment also causes an overestimation of the precipitation in the center
of convergence zones. This might be compensated for by changing parameters that tend
to reduce convection uniformly, such as the coefficient in the Kuo closure in ARPEGE-
Climat. The sensitivity of tropical precipitation to the Kuo parameter is examined in the
following section.
Sensitivity of tropical precipitation to Kuo parameter
The convective scheme in ARPEGE-Climat employs a Kuo closure where convective
precipitation is linked to moisture convergence through the Kuo parameter r (see Equation
2.9). This coefficient determines the part of the vertically-integrated moisture convergence
that is converted into convective precipitation. The standard value of r is 0.75. To explore
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the influence of this parameter on tropical precipitation, we performed two sensitivity
experiments with both AMIP and Aquaplanet configurations, where all (r=1) or half
(r=0.5) the moisture convergence is used for convection.
Figure 4.8 – 1979-99 mean JJAS precipitation (mm/day) from GPCP data and AMIP
sensitivity experiments (r=0.5 denotes that only half of the available moisture convergence
is used for convection, r=1 denotes that all available moisture convergence is used for
convection).
Figure 4.8 shows the precipitation boreal summer (JJAS) mean over the period 1979-
1999 for AMIP sensitivity experiments to Kuo parameter. It appears that tuning this
coefficient allows to reduce (see fig. 4.8c) or increase (see fig. 4.8d) precipitation inten-
sity uniformly, without changing the pattern. In fact, changing the Kuo parameter only
modifies the strength of the CISK mechanism i.e. the positive feedback between deep
convection and humidity convergence. It affects therefore the intensity of convection and
not its large-scale organization. As a result, the double ITCZ structure is still present in
both experiments. This result contradicts the argument proposed by Terray (1998), where
the alleviation of the double ITCZ bias is attributed to the enhanced feedback between
convection, large-scale flow and moisture convergence, in response to increased convective
entrainment.
To compare with the aquaplanet configuration, we plot in figure 4.9 the zonal-mean
precipitation from GPCP data and AMIP runs, averaged over central and eastern Pacific :
80W-170W, (see fig. 4.9, AMIP) and from aquaplanet runs (see fig. 4.9, Aquaplanet). The
comparaison between AMIP and aquaplanet configurations is not so evident. In fact, in
response to increased Kuo parameter, the aquaplanet configuration shows a transition
from a double ITCZ structure, with two off-equatorial precipitation peaks, to a single
ITCZ structure, while the double ITCZ structure remains in the AMIP configuration,
but with a more pronominent northern ITCZ. The transition from a double to a single
ITCZ in the aquaplanet is forced by equatorial convergence, that is enhanced by increased
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off-equatorial ABL geopotential gradients through mid-tropospheric diabatic heating as
shown in figure 4.10 that shows the decomposition of ABL geopotential gradients following
Equation 3.5. The increased equatorial convergence promotes convection at the equator in
the aquaplanet configuration. In a more realistic configuration, convection is favored away
from the equator (see chapter 1). A more active CISK mechanism enhances convection
where it is initially located, without changing its spatial organization, as shown in AMIP
sensitivity experiments (see fig. 4.9, AMIP).
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Figure 4.9 – Zonal-mean precipitation from GPCP data, AMIP and Aquaplanet sensiti-
vity experiments to Kuo parameter.
Figure 4.10 – Difference between the single (r=1) and double (r=0.5) regimes in the
zonal mean 1000 hPa geopotential gradient ∆ ∇Φ(1000hPa), 800 hPa geopotential gradients
(∆ ∇Φ(800hPa)) and vertical integral of the ABL temperature gradient ∆ ∇Φ ABLT =
− ∫ 1000800 R ∇∆T dpp .
4.4 Impact of entrainment on the tropical circulation
4.4.1 Diagnosing the tropical circulation change by a regime-sorting
analysis
Changes in precipitation distribution in response to lateral entrainment change (shown
in section 4.3) strongly depend on the large-scale atmospheric circulation. In order to ana-
lyze the differences in tropical circulation between the two sensitivity tests, we adopt
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the sorting methodology proposed by Bony et al (2004) where the monthly-mean mid-
tropospheric (500hPa) vertical pressure velocity ω is used as a proxy for large-scale ascent
(ω500 < 0) or subsidence (ω500 > 0). The columns of the tropical atmosphere (30◦S-30◦N)
are sorted into 5hPa/day bins of ω500. The resulting Probability Distribution Functions
(PDF) of ω500 are shown in figure 4.11 for the 40-yr ECMWF Re-analysis (ERA40) and
for CMIP, AMIP and aquaplanet simulations. The re-analysis PDF shows that regimes of
large-scale subsidence are the most frequent in the tropics, constrained by the clear sky
radiative cooling. /2 experiments fail in simulating this dominance of subsidence regimes.
Instead, it produces an unrealistic bimodal structure of the PDF with the same frequency
of subsiding and ascending events. In contrast, AMIP ×2 and CMIP ×5 provide a PDF
in agreement with observations, with enhanced frequency of weak-to-moderate subsiding
regimes (0 < ω500 < 30 hPa/day) and reduced frequency of weak-to-moderate ascen-
ding regimes (−60 hPa/day < ω500 < 0). However, the occurence of subsidence is still
underestimated compared to the re-analysis. The lower frequency of moderate ascending
regimes in ×2 and ×5 experiments is explained by the inhibition of convection in res-
ponse to enhanced lateral entrainment. This inhibition allows the development of more
intense shallow convection associated with increased turbulent fluxes and a deeper ABL
in subsidence regions (see fig. 4.3). This deeper ABL favors moisture convergence into the
deep convective regions (ITCZ and SPCZ), thereby increasing precipitation. The control
on the tropospheric moisture supply to the convergence zones by the shallow convection
has already been emphasized by Neggers et al (2007) and termed the shallow cumulus
humidity throttle mechanism. The intensified convective activity in ascending regions ex-
plains the enhanced frequency of strong convective regimes (ω500 < −60 hPa/day) and
the larger precipitation rates produced by ×2 and ×5 in the center of convergence zones
(see figs. 4.1, 4.2 and 4.7).
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Figure 4.11 – PDF of the 500hPa large-scale vertical velocity ω500 in the tropics (30◦S-
30◦N) derived from observations (ERA40) and from CMIP, AMIP and Aquaplanet sensi-
tivity experiments.
The sensitivity of the tropical circulation to lateral entrainment observed in AMIP and
CMIP simulations is clearly reproduced by the aquaplanet model, showing the robustness
of the associated atmospheric mechanisms. The bimodality of the PDF in /2 experiments
is even more pronounced, suggesting that aquaplanets can be a useful test-bed to study
the model sensitivity to parameter changes.
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4.4.2 Mechanisms responsible for the tropical circulation change
4.4.2.1 Understanding the PDF shape through the energy budget
In order to isolate the mechanisms responsible for the tropical circulation change bet-
ween the two sensitivity tests and to understand the processes behind the transition from
the bimodal to the unimodal PDF, we consider the vertically-integrated budget of dry
static energy at equilibrium :
〈∂s
∂t
〉 = 0 = −〈ω∂s
∂p
〉 − 〈v · ∇s〉+Qcond +Qrad +Qtur, (4.1)
where s is the dry static energy : s = cpT + gz, with cp is the specific heat at constant
pressure, T is the temperature, g is the gravitational acceleration, z is altitude, ω is the
vertical speed, p is pressure and v is the horizontal velocity.
〈A〉=∫ ps0 A dpg represents the mass-weighted vertical integral of A from the surface to the
top of the atmosphere, Qcond = LP is the column-integrated condensation, with P the
total surface precipitation and L the latent heat of condensation, Qrad is the column-
integrated radiative cooling, Qtur is the surface sensible heat flux.
The vertical advection of s may be expressed as :
〈ω∂s
∂p
〉 = −〈v · ∇s〉+Qcond +Qrad +Qtur. (4.2)
If we divide Equation (4.2) by the vertically-integrated gradient of dry static energy
over the troposphere 〈 ∂s∂p〉Tropo =
∫ ps
pt
∂s
∂p
dp
g =
ss−st
g , where pt is the pressure at the
tropopause, ss is the dry static energy at the surface and st is the dry static energy at the
tropopause, we can express a vertical speed characteristic of energy advection ωs as the
sum of four contributions from advection, condensation, radiation and turbulence :
ωs = ωsadvH + ωscond + ωsrad + ωstur, (4.3)
with :
ωs =
〈ω ∂s∂p〉
〈 ∂s∂p〉Tropo
,
ωsadvH =
−〈v · ∇s〉
〈 ∂s∂p〉Tropo
,
ωscond =
Qcond
〈 ∂s∂p〉Tropo
,
ωsrad =
Qrad
〈 ∂s∂p〉Tropo
,
ωstur =
Qtur
〈 ∂s∂p〉Tropo
.
The vertical velocity ωs is representative of the large-scale vertical motion of the at-
mosphere and is, therefore, comparable to ω500. We compute the PDF of ωs for both
aquaplanet and AMIP simulations, following the same method as for ω500. These PDFs
are shown in figure 4.12. The PDFs of ωs have the same properties as those of ω500, with
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a bimodal PDF in /2 and a unimodal PDF in ×2, although a hint of bimodality can be
seen in the ωs PDF of the ×2 aquaplanet simulation. Similarly to ω500, the PDF of ωs
shows the decreased occurence of moderate ascending regimes and the increased occurence
of subsidence regimes in response to quadrupled lateral entrainment.
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Figure 4.12 – PDF of ωs in the tropics (30◦S-30◦N) derived from AMIP and Aquaplanet
sensitivity experiments.
To investigate the mechanisms that control the shape of the PDF, i.e., the bimodal or
the unimodal structure, we consider Equation (4.3) and compute the PDFs of the different
contributions to ωs for the two sensitivity experiments. The PDFs of ωsadvH , ωscond, ωsrad
and ωstur are presented in figure 4.13.
Both in AMIP and aquaplanet configurations, these PDFs exhibit the same characte-
ristics. Indeed, the PDF of the sum is not directly related to the PDFs of each term of
the sum. But if a PDF of one term is a Dirac delta function, that term has no influence
on the PDF of the sum. On the other hand, if the PDF of one term has large spread,
the PDF of the sum will at least exhibit as large a spread. And if one term has a bimo-
dal PDF, the bimodality will be conserved in the PDF of the sum, if the PDFs of the
other terms exhibit a small spread. Figure 4.13 shows that only the contribution from
condensation is bimodal. All the other contributions are unimodal, and their spreads are
small compared to those of ωs and ωscond. Therefore, the bimodality of ωs results most
likely from the bimodality of ωscond and the transition from unimodality to bimodality re-
sults from feedbacks between precipitation and vertical dynamics. Condensation controls
the atmospheric vertical motion by modulating temperature and geopotential gradients
through latent heat release inside cumulus clouds, and inducing low-level convergence and
upward motion. Large-scale low-level convergence, in turn, supplies moisture to the at-
mospheric column, that further drives precipitation. Changing the convective entrainment
modifies this interaction between large-scale circulation and precipitation. Increasing the
entrainment increases the sensitivity of deep convection to the surrounding environment,
and in particular to free-tropospheric humidity, thereby strengthening its sensitivity to
large-scale transport of humidity, and in particular to humidity convergence.
Figure 4.13 shows some changes in the radiative contribution between the two expe-
riments. This suggests that cloud feedbacks contribute to the tropical circulation change
and, thus, to the ITCZ structure. In particular, convective clouds cause a significant ra-
diative warming that adds to the latent heating and enhance the dynamical response.
Our energetic analysis of the different contributions to the ωs PDF highlights the
importance of the interaction between large-scale circulation and precipitation in control-
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ling the bimodality or the unimodality of the PDF, and therefore the presence and the
amplitude of the double ITCZ bias.
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Figure 4.13 – PDF of the different contributions to ωs in the tropics (30◦S-30◦N) derived
from the two sensitivity experiments : ×2 (solid) and  /2 (dashed), for both AMIP and
Aquaplanet sensitivity experiments.
The contribution to ωs from condensation can be partitioned into two contributions,
one from the deep-convection scheme (ωscondC) and the other from the large-scale stratiform
scheme (ωsconvS), with :
ωscondC =
LPC
〈 ∂s∂p〉Tropo
,
and
ωscondS =
LPS
〈 ∂s∂p〉Tropo
,
where PC is the convective precipitation and PS is the large-scale precipitation. The PDFs
of ωscondC and ωscondS are shown in figure 4.14.
Both in AMIP and aquaplanet configurations, only the convective contribution is bi-
modal. The stratiform contribution is unimodal, and its spread is smaller than that of
ωscondC . Therefore, the bimodality of ωscond results from the bimodality of ωscondC and the
atmospheric circulation is driven by deep cumulus convection rather than by large-scale
condensation. The mechanism at play is similar to that in CISK. Decreasing the entrain-
ment increases the convective latent heating for a given thermodynamic environment and,
thereby, the response of the circulation. The model behaves then more and more as in
the CISK theory. The double ITCZ bias is, therefore, associated with an active CISK
mechanism in the GCM.
4.4.2.2 Relationship between precipitation and large-scale circulation
The energy budget analysis presented in section 4.4.2 emphasized the link between
large-scale vertical motion and convective activity. To further explore this dynamical link,
we compute the average precipitation for each ω500 regime in the observations and in the
GCM simulations, as well as the average convective and stratiform contributions in the
GCM simulations (see fig. 4.15). Both in AMIP and aquaplanet configurations, the regime-
sorted precipitation exhibits the same characteristics. The interaction between convection
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Figure 4.14 – PDF of convective (ωscondC) and stratiform (ωscondS) contributions to conden-
sation in the tropics (30◦S-30◦N) derived from the two sensitivity experiments : ×2 (solid)
and /2 (dashed), for both AMIP and Aquaplanet sensitivity experiments.
and circulation appears in the regime-sorted diagram, with the largest precipitation in-
tensities occuring in ascending regions (ω500 < 0) and the weaker precipitation intensities
occuring in subsiding regions (ω500 > 0), as expected.
The difference between the two sensitivity simulations ×2 and /2 in regime-sorted
total precipitation, only appears for strong ascending motion (ω500 < −60 hPa/day).
In these dynamical regimes, total precipitation in ×2 is larger than that in /2, which,
together with the increased frequency of these particular regimes is consistent with the
larger precipitation produced by ×2 experiment along the ITCZ and SPCZ (see figs.
4.1c and 4.2c). Compared to the observations, the two simulations overestimate total
precipitation in all the vertical circulation regimes. The largest model-observation errors
are observed for strong ascending regimes. The difference in the occurence of weak-to-
moderate ascending regimes between the two sensitivity experiments is associated with
a smaller convective precipitation rate produced in ×2 within these regimes (see fig.
4.15). The decrease in convective precipitation in ×2 is compensated by an increase of
large-scale precipitation. In particular, the larger precipitation produced by ×2 within
strong ascending regimes is explained by the increased stratiform precipitation rate, which
is expected to result from the uplift of a more abundant ABL moisture due to cumulus
convection inhibition.
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Figure 4.15 – Precipitation in each dynamical regime of the tropics (30◦S-30◦N) derived
from observations (dotted) and from the two sensitivity experiments : ×2 (solid) and /2
(dashed), for both AMIP and Aquaplanet sensitivity experiments.
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Partitioning between convective and large-scale precipitation in the tropics can be
measured by a convective-to-total precipitation (PC/P ) ratio (Dai, 2006). This ratio is
more realistic in ×2, as about 80% of the total precipitation comes from convection
(excluding the subtropical dry areas), compared with 95% in /2. However, the PC/P ratio
is still larger than the observed 45%-65% one, estimated by the TRMM (Tropical Rainfall
Measuring Mission) satellite observations (Dai, 2006). Although the PC/P ratio is not
fully comparable between the models and the TRMM observations, it gives a qualitative
measure of the contribution of both convective and stratiform components to the total
precipitation. The same ratio was calculated for the coupled simulations. Ratios of 60%-
70% and 85% of the total precipitation were respectively obtained in ×5 and ×2, in
contrast to 95% obtained in the coupled /2 experiment. The biases in the convective
versus stratiform precipitation ratio have already been diagnosed in most current CGCMs
(Dai, 2006). A better parameterization of the lateral entrainment seems to also reduce this
bias.
The overestimation of rainfall by models for a given vertical regime has already been
identified in the double ITCZ region (20◦S-0◦, 100◦-150◦W) by Bellucci et al (2010). Ho-
wever, according to their study, this error in the magnitude of precipitation plays a minor
role in the double ITCZ bias compared to the error in the frequency of occurence of dy-
namical regimes. This conclusion is also verified in the present work by computing the
ω500 PDF and the average precipitation for each ω500 regime in the double ITCZ region
for AMIP simulations (see fig. 4.16). In fact, ×2 and /2 experiments simulate similar
precipitation rates within strong ascending regimes in the double ITCZ region, while the
double ITCZ problem is considerably alleviated in ×2 experiment (see fig. 4.16b). The
rainfall intensity in strong ascending regimes plays a smaller role in the double ITCZ bias
because of the lower frequency of these particular regimes in the double ITCZ region (see
fig. 4.16a). Figure 4.16a also shows that the largest differences in regime frequency between
×2 and /2 experiments are observed for weak-to-moderate ascending regimes, pointing
out the importance of these regimes in the double ITCZ bias.
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Figure 4.16 – PDF of the 500hPa large-scale vertical velocity ω500 (a) and precipitation
in each dynamical regime (b) over the double ITCZ region (20◦S-0◦, 100◦-150◦W) derived
from observations and from AMIP sensitivity experiments.
A more quantitative estimate of the contribution of each vertical regime to the total
tropical precipitation was proposed by Bellucci et al (2010), in which the regime-sorted
precipitation is weighted by the corresponding ω500 PDF. The obtained distributions are
shown in figure 4.17. Both in AMIP and aquaplanet configurations, the weighted precipi-
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tation exhibits the same characteristics, although, unlike the AMIP simulation, a bimodal
structure is present in /2 aquaplanet distribution, due to the strong bimodality of the
corresponding PDF (see fig. 4.11). The largest contribution to precipitation in the tropics
derives from weak-to-moderate ascending regimes, with a maximum for ω500 in the -40 to
-20 hPa/day range. The two sensitivity experiments do capture a maximum contribution
in this range, but the maximum is overestimated, because of the overestimated frequency
of these regimes compared to the observations. In contrast to /2, ×2 presents a more
realistic distribution associated with a more realistic PDF that is, particularly, explained
by a decreased frequency of moderate ascending regimes. However, ×2 overestimates the
contribution of strong ascending regimes to precipitation ; this is due to the overestimation
of both frequency of occurrence of vertical regimes and the associated precipitation. As
already mentioned, this error has a minor role in the double ITCZ problem.
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Figure 4.17 – Precipitation in each dynamical regime of the tropics (30◦S-30◦N) weighted
by the pdf of ω500, derived from observations and from AMIP and Aquaplanet sensitivity
experiments.
In summary, the double ITCZ bias appears to be associated with errors in the frequency
of occurence of dynamical regimes, and in particular that of weak-to-moderate ascending
regimes, since ×2 and /2 simulate similar precipitation rates in these regimes (see fig.
4.15). The emergence of a bimodal ω500 PDF is associated with an even stronger double
ITCZ. This result contradicts the explanation provided by Chikira (2010) of the weakening
the southern side of the ITCZ in response to a new formulation of entrainment rate
that varies vertically depending on the surrounding environment. That study argues that
deep convection in the southeastern Pacific is suppressed by the additional drying of the
lower troposphere, that is produced by the replacement of the moist effect of shallow
convection by the drying effect of relatively deeper convection associated with cumulus
congestus clouds. Bellucci et al (2010) stated that the error in the frequency of occurence
of deep convection in the southeastern Pacific is caused by ocean-atmosphere interactions.
However, our atmosphere-only experiments (in particular, with /2) show that atmospheric
processes can account for some of this bias.
4.5 Summary and conclusions
This study investigates the impact of lateral entrainment in convective plumes on the
double ITCZ systematic bias affecting state-of-the-art coupled general circulation models.
Sensitivity studies to the entrainment parameter are performed in a hierarchy of models
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(coupled ocean-atmosphere GCM, atmospheric GCM and aquaplanet GCM). The change
in ITCZ structure is examined in relation with the representation of the tropical circula-
tion, using a regime-sorting approach applied to the mid-tropospheric vertical wind ω500.
Results show that the sensitivity of the ITCZ structure to lateral entrainment is ro-
bust across the three model configurations. In response to an increased entrainment rate,
the double ITCZ problem is considerably reduced. Increasing the entrainment eases the
dilution of convective plumes and the inhibition of deep convection to the benefit of a
more intense shallow convection, associated with increased turbulent fluxes and a deeper
ABL. The dilution effect of entrainment reduces considerably the precipitation over subsi-
dence regions, and in particular over southeastern Pacific. As entrainment increases, deep
convection becomes more sensitive to free-tropospheric humidity and moisture-convection
feedbacks become stronger, resulting in stronger precipitation along the ITCZ. The sou-
theast orientation and the zonal extent of the SPCZ are better simulated in boreal summer.
These improvements are obtained at the expense of precipitation in the center of
convergence zones that is overestimated, especially in AMIP simulations (e.g., South Asian
and West Pacific monsoons, austral summer SPCZ). The overestimation of precipitation
over these regions is associated with a strengthened Walker circulation. Similar results were
obtained in Terray (1998) in response to entrainment change. In his study, the stronger
circulation was pointed out as a cause of the reduction of the double ITCZ bias. However,
in our study, the circulation seems to change in nature as the PDF of ω500 shows, through
convection-circulation feedbacks. In addition, in our study, only the Walker circulation
is strengthened. The Hadley circulation is actually weakened (see fig.4.18). The reasons
behind this behavior need to be further investigated. Indeed, this behavior is consistent
with Oort and Yienger (1996)’s study where it is shown that the strength of the Hadley
cells are strongly and inversely correlated with the anomalies of the strength of the Walker
circulation.
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Figure 4.18 – Zonal-mean streamfunction ou Zonal-mean meridional streamfunction ψ
computed for ×2 and  /2 AMIP sensitivity experiments.
Attempts to link precipitation and large-scale circulation systematic errors revealed
that the double ITCZ bias is associated with a bimodal PDF of ω500 due to an erroneous
high frequency of moderate ascending regimes and a lower frequency of shallow convective
regimes. This result contradicts the Chikira (2010)’s results where the suppression of deep
convection in the southeastern Pacific is attributed to the additional drying of the lower
troposphere, that is produced by the replacement of the moist effect of shallow convection
by the drying effect of relatively deeper convection associated with cumulus congestus
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clouds. Also, our AMIP experiments show that errors in the frequency of occurence of
vertical regimes can result from atmospheric mechanisms only, in contrary to Bellucci
et al (2010), in which the errors are attributed to ocean-atmosphere interactions.
Mechanisms responsible for the tropical circulation changes are examined by analyzing
the vertically-integrated budget of dry static energy. This energetic analysis highlights the
importance of the interaction between large-scale circulation and moist cumulus convec-
tion in controlling the bimodality or the unimodality of the ω500 PDF, and therefore the
presence and the amplitude of the double ITCZ bias. Examination of the regime-sorted
precipitation shows that the double ITCZ is associated with errors in the frequency of
occurence of vertical regimes, rather than the error in precipitation intensity within each
regime as concluded by Bellucci et al (2010). The error in the frequency of vertical re-
gimes is associated with cumulus convection, while the error in precipitation intensity is
associated with large-scale condensation. In our sensitivity experiments, increasing the
lateral entrainment rate improves the simulation of the frequency of vertical regimes, in
particular, that of weak-to-moderate ascending regimes. Such an improvement seems to
be instrumental to alleviate the double ITCZ bias.
Because of the dilution effect of entrainment, the SST threshold leading to the onset
of convection in southeastern Pacific is more restrictive, corroborating the relevance of
the THR-MLT index proposed by Bellucci et al (2010) to explain the double ITCZ bias.
However, since atmosphere-only simulations have the same SST forcing, the THR-MLT
index measures the atmospheric contribution to this index, i.e., the typical SST threshold
for ascending motions (THR) and does not evaluate the role of coupled feedbacks as
measured by the most likely SST (MLT).
Also, increasing the lateral entrainment reduces the biases in convective versus strati-
form precipitation partitioning that have been diagnosed in most current CGCMs (Dai,
2006). The error in the precipitation magnitude under strong ascending regimes still per-
sists. Although not frequent, these regimes could be responsible for the remaining errors
in the precipitation geographical distribution, particularly the overestimation of precipita-
tion over the West-Pacific warm pool. Precipitation magnitude under shallow convective
regimes is also overestimated, contributing in the remaining errors in precipitation in large-
scale subsiding regions, particularly over the southeastern Pacific ocean. A special focus on
the representation of these particular regimes and the associated precipitation is needed
to further improve the tropical precipitation distribution. A possible way to correct this
excess of precipitation is to increase rain reevaporation or decrease precipitation efficiency
which both led, in previous AGCM experiments, to the reduction of the double ITCZ bias
(Bacmeister et al, 2006; Li et al, 2007).
The comparison between coupled and uncoupled sensitivity simulations shows that
the coupled model requires a larger entrainment rate than the atmosphere-only model
to produce significant differences in the precipitation patterns. In fact, ocean-atmosphere
feedbacks amplify the double ITCZ bias and are responsible for most of its amplitude. As
a result, convection inhibition through entrainment needs to be stronger in the coupled
model to overcome the amplifying effect of coupled processes. Indeed, this result suggests
that alleviating the double ITCZ bias in the atmospheric models will not be enough to solve
the double ITCZ problem in the coupled models. Further improvements in the simulation
of ocean-atmosphere interactions will also be necessary to eradicate the double ITCZ bias
in coupled models.
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Le problème de double ITCZ dans les mo-
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culation de grande échelle et précipitations
Ce chapitre reprend un article à soumettre dans Climate Dynamics : Oueslati and
Bellon, 2012, The double ITCZ bias in CMIP5 models : interaction between SST, large-
scale circulation and precipitation.
Résumé de l’article
Cette étude s’intéresse au problème de double ITCZ dans les modèles couplés océan-
atmosphère et atmosphériques participant au projet d’intercomparaison CMIP5. Les champs
mensuels moyennés sur 20 ans (1979-1999) issus des simulations couplées de 17 GCMs sont
analysés, ainsi que les simulations atmosphériques disponibles pour 13 d’entre eux.
Les résultats montrent que les modèles souffrent encore du problème de double ITCZ,
associée à une SPCZ trop zonale, s’étendant trop vers l’Est dans le Pacifique. Seuls
quelques groupes de climat ont amélioré la représentation de l’ITCZ dans leurs GCMs,
et ceci s’explique principalement par une augmentation de la résolution (IPSL, CNRM,
MPI) et une amélioration de la paramétrisation de la convection (NCAR).
Le cycle saisonnier des précipitations à l’Est du Pacifique est mieux simulé dans certains
GCMs, comparé à Dai (2006) et De Szoeke and Xie (2008). En revanche, une double ITCZ
persistante sur toute l’année est encore simulée au centre du Pacifique. En plus, le calcul
de l’indice SI (Southern ITCZ index) défini par Bellucci et al (2010) comme la moyenne
annuelle des précipitations dans la région de double ITCZ (Région DI : 20◦S-0◦, 100◦-
150◦W), montre que le problème de double ITCZ a bien diminué dans les modèles atmo-
sphériques. Les rétroactions couplés océan-atmosphère sont en grande partie responsables
de ce biais dans les simulations couplées, comme déjà suggéré par Lin (2007).
Cette étude propose une méthode pour quantifier les rôles respectifs de la SST et de
la dynamique de grande échelle dans le problème de double ITCZ en se basant sur une
analyse statistique de régressions linéaires.
Le rôle de la SST et des rétroactions associées sont étudiés en utilisant l’indice THR-
MLT (Bellucci et al, 2010). Cet indice mesure l’aptitude d’un GCM à générer de la convec-
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tion profonde dans la région DI, en combinant les biais associés à la représentation des
SSTs locales (MLT) et ceux associés au seuil de SST de déclenchement de la convection
(THR) dans la région DI. Les résultats montrent que les indices THR-MLT et SI sont
fortement corrélés (corrélation de -0.89) dans les modèles couplés CMIP5, similairement
aux modèles CMIP3 (Bellucci et al, 2010), suggérant que le problème de double ITCZ
est principalement contrôlé par des processus thermodynamiques associés à la SST. En
revanche, la représentation de la relation de causalité entre les indices THR-MLT et SI
à l’aide d’une régression linéaire montre que le THR-MLT n’explique pas entièrement le
problème de double ITCZ. De plus, la relation entre ces deux indices n’est pas aussi forte
dans les modèles atmosphériques avec une corrélation de -0.7. Par ailleurs, dans ces mo-
dèles, le THR-MLT est contrôlé par THR, contrairement aux modèles couplés où il est
contrôlé par les biais en SST. Les rétroactions entre précipitations et dynamique de grande
échelle jouent un rôle important dans le contrôle de l’indice THR.
Les biais associés à la représentation de la circulation de grande échelle peuvent être
mesurés à l’aide de l’indice CPCE (Combined Precipitation Circulation Error). Cet indice
est défini sur la base d’une décomposition en régimes dynamiques de la circulation tropi-
cale (Bony et al, 2004) (voir section 1.1.3), combinant les erreurs relatives à la fréquence
d’occurence des régimes verticaux et celles associées à l’intensité des précipitations dans
chaque régime. Dans les modèles atmosphériques, la relation entre les indices SI et CPCE
est plus forte que celle entre SI et THR-MLT, avec une corrélation de -0.87. Ceci montre
que la dispersion du SI entre les modèles atmosphériques est beaucoup mieux représentée
par le CPCE, mettant en évidence le rôle important de l’interaction entre la dynamique
de grande échelle et les précipitations dans le problème de double ITCZ. Le rôle de ces
processus dynamiques dans le contrôle de la double ITCZ dans les modèles couplés est étu-
diée en réalisant une régression linéaire multiple du SI sur les indices THR-MLT et CPCE.
Ce nouveau modèle de régression fournit une description plus complète des mécanismes
physiques responsables du problème de double ITCZ, englobant les processus thermody-
namiques locaux associés à la SST et les processus dynamiques de grande échelle associés
à l’interaction précipitation-circulation.
Cette étude montre la pertinence des indices THR-MLT (Bellucci et al, 2010) et CPCE
pour quantifier les biais associés à la SST et à la dynamique de grande échelle dans les
modèles couplés et atmosphériques et leurs rôles respectifs dans le problème de double
ITCZ. La construction et l’utilisation de telles métriques est nécessaire pour évaluer les
performances des modèles climatiques.
5.1 Introduction
Sensitivity studies presented in Chapter 4 highlight the crucial role played by large-
scale dynamics-deep convection feedbacks in controlling the double ITCZ bias. In coupled
simulations, coupled ocean-atmosphere feedbacks amplify this bias and are responsible for
most of its amplitude.
The purpose of this Chapter is to analyze the respective roles of SST and large-
scale circulation in the double ITCZ bias in coupled and, when available, corresponding
atmosphere-only GCMs participating to CMIP5.
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The chapter is structured as follows. In section 5.2, we introduce the models used
for this study. In section 5.3, we investigate the CMIP5 coupled GCMs systematic errors
on tropical precipitation. Section 5.4 quantifies the role of SST and associated coupled
ocean-atmosphere feedbacks in the double ITCZ problem. Section 5.5 investigates the
contribution of large-scale atmospheric processes in the double ITCZ bias. The interplay
between SST biases and errors on the precipitation-dynamics coupling is assessed in section
5.6. Summary and conclusions are given in section 5.7.
5.2 CMIP5 models
We use the monthly outputs of 20 years (1979-1999) of the reference historical simula-
tions performed for CMIP5. They are currently available for 17 coupled ocean-atmosphere
GCMs. In addition, we use the corresponding AMIP experiments. These AMIP experi-
ments are available for 13 models out of the 17 coupled models. Table 5.1 summarizes the
characteristics of the models used in this study with their names and acronyms, their ho-
rizontal and vertical resolutions and a brief description of their deep convection schemes.
For simplicity, we refer to each model by the name of its institution in figure legends.
Model results are compared with observational datasets and reanalyses (referred to
as OBS in figure legends). In particular, the Global Precipitation Climatology Project
(GPCP) version 2 precipitation dataset (Adler et al, 2003) is used for precipitation. The
40-yr ECMWF Re-analysis (ERA40) is used for ω500 fields. The global Hadley Centre
Global Sea Ice and Sea Surface Temperature (HadISST) analyses (Rayner et al, 2003) are
used for sea surface temperatures (SST).
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5.3 Precipitation patterns in CMIP5 CGCMs
5.3.1 Annual mean precipitation
Figure 5.1 shows the annual mean precipitation over the period 1979-1999 from GPCP
v2 precipitation dataset (Adler et al, 2003) and 17 CMIP5 CGCMs. All the models still
produce the double ITCZ bias to some extent, with excessive precipitation south of the
equator in the Pacific Ocean : the SPCZ is too-zonally elongated and a spurious ITCZ is
simulated in the Eastern Pacific. In some models (e.g., GISS-E2-R and MRI-CGCM3), a
double ITCZ pattern is also evident over the tropical Atlantic Ocean. Other model defi-
ciencies still persist among models, including the excessive precipitation over the Maritime
Continent, Indien Ocean, and within the Pacifc ITCZ, and the insufficient precipitation
over the equator in the Pacific.
To quantify the double ITCZ bias over the tropical Pacific in GCMs, Bellucci et al
(2010) proposed a Southern ITCZ (SI) index, computed as the annual mean precipitation
over the Double ITCZ region (20◦S-0◦, 100◦- 150◦W, referred to as the DI region). Figure
5.2 compares the SI index calculated for CMIP3 and CMIP5 models. It appears clearly
that the double ITCZ bias is still present in all models. Only four modeling groups out of
the 13 common ones between CMIP3 and CMIP5 improved their simulation of the annual
mean precipitation over southeastern Pacific. For the IPSL, MPI and CNRM models, the
improvement results in large part from an increase in resolution : the vertical resolution
has been increased in IPSL-CM5A-LR and MPI-ESM-LR compared to the models in the
CMIP3 generation of models, the horizontal resolution has been increased in CNRM-CM5
and both the horizontal and vertical resolutions have been increased in IPSL-CM5A-MR,
but the convection parameterization in these models has not been significantly altered.
The fourth model showing an improvement in the SI index is the NCAR-CCSM4, and
it can be explained by ameliorations of the existing parameterization of deep convection
(Neale et al, 2008). Two changes were made within the previous Zhang and McFarlane
(1995) convection scheme. One is the inclusion of the effects of deep convection in the
momentum equation (Richter and Rasch, 2008). The second is a modification of the cal-
culation of convective available potential energy (CAPE), that has been reformulated in
the deep convection scheme to include more realistic dilution effects through an explicit
representation of entrainment (Neale et al, 2008). Taking into account entrainment in cu-
mulus parameterization strengthens the sensitivity of convection to the free-tropospheric
humidity, resulting in a more constrained but vigourous precipitation (Neale et al, 2008;
Oueslati and Bellon, 2012b). Compared to the CMIP3 version of the MRI model, the
CMIP5 one MRI-CGCM3 no more uses monthly climatologic flux corrections, and this
could explain the increase in SI index shown in figure 5.2.
Figure 5.3 shows the SI index computed from both coupled and atmosphere-only
CMIP5 models. The double ITCZ bias is present in atmosphere-only simulations. However,
for the majority of models, its amplitude is small compared to that in coupled simulations.
This is particularly the case of BCC-CSM1-1, GFDL-ESM2M and MRI-CGCM3. It ap-
pears, therefore, that coupled ocean-atmosphere feedbacks are still responsible for most
of the double ITCZ bias in the East Pacific, maybe even more so than in the previous
generation of models (Lin, 2007). This confirms that alleviating the double ITCZ bias
in the atmospheric models is insufficient to solve the double ITCZ problem in the cou-
pled models as was suggested by sensitivity studies (Oueslati and Bellon, 2012b). Coupled
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feedbacks are essential in modulating the excessive tropical precipitation in the Eastern
Pacific. Indeed, they appear to be responsible for a large part of the inter-model spread.
Figure 5.1 – 1979-99 annual mean precipitation from GPCP data and 17 CMIP5 CGCMs.
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Figure 5.2 – SI index for observations, CMIP3 and CMIP5 CGCMs.
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Figure 5.3 – SI index for CMIP5 atmosphere-only GCMs (AMIP) and CGCMs (CMIP).
5.3.2 Mean seasonal cycle
Figure 5.4 and 5.5 show the seasonal cycle of monthly precipitation averaged over two
longitude sectors of the Pacific ocean from GPCP and for CMIP5 models. The seasonal
cycle of the precipitation in the Eastern Pacific (80W-120W) has improved in some coupled
models, as shown in Figure 5.4, compared to Dai (2006) and De Szoeke and Xie (2008).
De Szoeke and Xie (2008) divided the CMIP3 model into three main categories based
on their seasonal cycle of precipitation. The first collects models displaying a persistent
double ITCZ error in which rain persists too long in the Southern Hemisphere. The second
gathers models with alternating ITCZ with SST and a precipitation maximum that crosses
the equator with the seasons. The third group collects models that are in qualitative
agreement with the observed seasonal cycle, with the dominance of the northern ITCZ
from May to December and the double ITCZ structure in March and April (see fig. 5.4
GPCP). This classification is still relevant for CMIP5 models, with improvements in some
models. In particular, CNRM-CM5 and INMCM4 no longer simulate a double ITCZ all
year-round (De Szoeke and Xie, 2008), but simulate a single ITCZ that moves across the
equator following the solar forcing, similarly to the majority of CMIP5 models (IPSL-
CM5, NCC-NorESM1-M, MPI-ESM-LR, CCCma CanESM2,...). Two models (GISS-E2-R
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and IAP-FGOALS-g2) still exhibit a persistent double ITCZ error, with precipitation
persisting year-round in the Southern Hemisphere. Three models (MIROC5, CSIRO-Mk3-
6-0 and MOHC-HadGEM2-ES) reproduce qualitatively the observed seasonal cycle of
precipitation. In MOHC-HadGEM2-ES, however, the southern ITCZ is much more intense
than in the observations (' 9 mm day−1 ), explaining the increase of the SI index from
CMIP3 to CMIP5 (see fig. 5.2).
Over the Central Pacific (130W-170W), most of the models produce a persistent double
ITCZ error with a southern rainbelt present throughout the year (see fig. 5.5). Only few
models simulate qualitatively the seasonal cycle of the ITCZ, with no southern rainbelt
in boreal summer (MIROC5, IPSL-CM5). However, it still persists too long compared to
observations. In the central Pacific, the bias of simulated precipitation is in fact connected
to the simulation of a too-zonally elongated SPCZ.
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Figure 5.4 – Seasonal cycle of precipitation in eastern Pacific (80W-120W) for GPCP
data and CMIP5 CGCMs.
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Figure 5.5 – Seasonal cycle of precipitation in central Pacific (130W-170W) for GPCP
data and CMIP5 CGCMs.
76
Chapitre 5 : Le problème de double ITCZ dans les modèles CMIP5 : interaction entre
SST, circulation de grande échelle et précipitations
5.4 Coupled ocean-atmosphere contribution to the double
ITCZ bias
In the tropics, organized convective activity is strongly associated with warm SST.
Warm SSTs cause large turbulent surface fluxes that increase low-level moist static energy
and are favorable for convection. The SST also has a non local dynamical effect through
its gradient that creates low-level convergence (Lindzen and Nigam, 1987; Back and Bre-
therthon, 2008; Oueslati and Bellon, 2012a). The modulation of the SST through coupled
ocean-atmosphere feedbacks is therefore crucial to the precipitation pattern.
In this section, we focus on the role of the local SST control on precipitation, and
particularly on the double ITCZ bias in southeastern Pacific in CMIP5 models, using the
metrics proposed by Bellucci et al (2010).
5.4.1 Description of the Bellucci index THR-MLT
The Bellucci et al (2010) methodology is based on a regime-sorting analysis applied to
SST in the DI region. The Probability Distribution Function (PDF) of SST (bins of 0.5◦C)
is computed over the DI region (see fig. 5.6a). The SST corresponding to the maximum
of the PDF is identified as the most likely thermal state (MLT) of the surface ocean in
the DI region (Bellucci et al, 2010). The average ω500 is computed for each 0.5◦C SST bin
over the DI region (see fig. 5.6b). An SST threshold (THR) corresponding to the SST at
which ω500 (SST) changes sign is identified as the SST threshold leading to the onset of
deep convection.
The difference THR-MLT between this SST threshold (THR) and the most likely
SST over the DI region (MLT) is used to quantify the combined error of SSTs and local
convection-SST coupling. This index determines whether the simulated regional oceanic
conditions are favorable for the onset of deep convection given the model regional relation-
ship between SST and convection. Positive (negative) values of THR-MLT correspond to
models whose most frequent thermal conditions in southeastern Pacific are colder (war-
mer) than the deep convection threshold, producing therefore a less (more) pronounced
double ITCZ index (Bellucci et al, 2010).
5.4.2 The THR-MLT index in CMIP5 models : comparaison with CMIP3
models
Figure 5.6 shows SST PDFs (fig. 5.6a) and regime-sorted ω500 (fig. 5.6b) for the CMIP5
ensemble of coupled models. Similarly to CMIP3 models, CMIP5 models exhibit lower
THRs than the observed value (28◦C). However, the THR spread between CMIP5 models
is smaller, within 27◦-28.5◦C range compared to 26◦-28.5◦C range for CMIP3 models (see
fig. 5.6b). The reduction of the spread is driven by the improvement of three models :
INMCM4, CNRM-CM5 and MIROC5, in which the THR has improved (27.5◦C instead of
26.5◦C in CMIP3 version). In particular, the more stringent threshold in MIROC5 can be
explained by a modification in the parameterization of convective entrainment that tends
to supress deep convection over dry, subsiding regions : Chikira and Sugiyama (2010) used
an entrainment rate that depends on the buoyancy of the convective parcel, whereas the
entrainment rate was originally uniform on the vertical.
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Figure 5.6 – PDF of SSTs (a) and composites of the 500hPa large-scale vertical velocity
ω500 sorted by SSTs (b) within 20◦S-0◦, 150◦-100◦W for CMIP5 CGCMs.
The model SST shows a variety of distributions (see fig. 5.6a). In particular, IAP-
FGOALS-g2 produces an SST distribution in better agreement with the observations
compared to the CMIP3 version. This is likely to result from improvements in physical
processes in LASG/IAP Climate system Ocean Model (LICOM2), including the vertical
turbulent mixing scheme, the solar radiation penetration scheme, the advection scheme,
and the upper layer taping scheme in the mesoscale eddy parameterization (Liu et al,
2012).
The strong relationship between the THR-MLT index and the double ITCZ error, es-
tablished in CMIP3 models (Bellucci et al, 2010), is also verified in CMIP5 models (see
fig. 5.7), with positive THR-MLT corresponding to low double ITCZ error (e.g., MIROC5,
NCC-NorESM1-M, IPSL-CM5A-MR) and negative THR-MLT corresponding to strong
double ITCZ error (e.g., INMCM4, GISS-E2-R, MRI-CGCM3). The two indexes’ correla-
tion is -0.89, similar to the CMIP3 value of -0.84.
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Figure 5.7 – Scatterplot of THR-MLT and SI index for CMIP5 CGCMs and observations.
This linear relationship can be written as a simple regression between the measured
variable (SI) and the explanatory variable (THR-MLT) as follows :
SI = α0 + α1 (THR−MLT ) + , (5.1)
where α0 = SIOBS − α1(THR −MLT )OBS + 0 is the intercept, α1 = −0.78 mm day−1
◦C−1 is the regression coefficient and  is the residual. α1 is statistically significant with a
p value smaller than 10−4 using Student’s statistical test. The observed value is SIOBS −
α1(THR−MLT )OBS = 2.1 mm day−1 and 0 = 1.3 mm day−1 is the residual systematic
error that is not accounted for by the error on THR-MLT. The regression results are
summarized in Table 5.2.
To measure the goodness of fit of the statistical model defined by Equation (5.1) (i. e.
how well the regression line fits the set of observations), we should look at the adjusted
R2 (R2) 1. In coupled models, R2 is estimated to 0.7.
The strong relationship between the SI index and the THR-MLT index points out
the importance of the thermodynamic forcing on precipitation in the DI region. This
forcing is largely determined by local thermodynamic instability associated with warm
SST and characterizes the local impact of SST on precipitation and the associated coupled
ocean-atmosphere feedbacks. Figure 5.8 shows that the intermodel spread of THR-MLT
is mostly due to that of MLT, and that the inter-model spread of THR has reduced
between CMIP3 and CMIP5 models (see also fig. 5.6b) ; this suggests some convergence
of the atmospheric models. However, coupled models still present a wide spectrum of
SST distributions due to the various configurations of ocean models and the variety of
coupled feedbacks. These results explain the enhanced inter-model spread in SI index in
1. The coefficient of determination R2 is the proportion of variability in a data set that is accounted
for by the statistical model. It is defined as : R2 =
∑
i
(SˆIi−S¯Ii)2∑
i
(SIi−S¯Ii)2
= 1 −
∑
i
(SIi−SˆIi)2∑
i
(SIi−S¯Ii)2
, where SI is the
observed value, SˆI is the predicted value by the regression model and S¯I = 1
n
∑
i
SIi. R2 is the proportion
of variability in a data set that is accounted for by the statistical model, that accounts for the number of
explanatory variables in the model. It is defined as : R2 = 1− n−1
n−p
∑
i
(SIi−SˆIi)2∑
i
(SIi−S¯Ii)2
.
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the coupled ocean-atmosphere experiments compared to the atmosphere-only experiments
(see fig. 5.3).
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Figure 5.8 – Scatterplot of THR-MLT and (THR, MLT) for observations, CMIP5
atmosphere-only and coupled GCMs.
Using the THR-MLT index, the role of the local SST control is highlighted in CMIP5
models. However, it does not explain entirely the double ITCZ bias : the residual systematic
error 0 is significant. Also, since this index is mostly controlled by MLT, which is imposed
in atmosphere-only simulations, we can wonder whether this index can explain the spread
in SI index in atmosphere-only simulations. This will be investigated in section 5.4.3.
Finally, some models with the same THR-MLT index, have different SI indexes (see fig.
5.7, e.g., IPSL-CM5B-LR and GFDL-ESM2M) ; it would be interesting to identify the
mechanisms responsible for this spread.
5.4.3 The THR-MLT index in CMIP5 atmosphere-only models
In this section, we apply the same regime analysis on the available CMIP5 atmosphere-
only models to investigate whether the relationship between the SI and THR-MLT indexes
is verified in these models.
AMIP simulations are performed using observed SSTs as a lower boundary condition
for the atmospheric model. All the models have, therefore, the same observed oceanic
conditions. This appears in the SST PDFs of AMIP models in the DI region which strictly
follow the observed PDF (see fig. 5.9a). As a result, the most likely oceanic thermal state
(MLT) is the same for all AMIP simulations. The SST threshold THR for deep convection
is still model-dependent. Vertical motions respond differently to imposed SST, resulting
in a wide range of deep convection SST threshlods (THR) (see fig. 5.9b). The imposed
oceanic conditions result in a THR warmer than in coupled simulations and even warmer
than the observed threshold for the majority of models (see fig. 5.9b). This suggests that
ocean-atmosphere coupling has a positive feedback on convection, resulting in an easier
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onset of convection and a less constrained SST threshold in coupled simulations (see fig.
5.6b).
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Figure 5.9 – PDF of SST (a) and composites of the 500hPa large-scale vertical velo-
city ω500 sorted by SST (b) within 20◦S-0◦, 150◦-100◦W for observations and CMIP5
atmosphere-only GCMs
The role of convection-SST coupling on the double ITCZ in atmosphere-only models is
examined by displaying the THR-MLT index as a function of the SI index (see fig. 5.10).
Again, the linear relationship between these two indexes is evident, but it is not as strong
as in coupled models (SI and THR-MLT are correlated at the -0.76 level and R2 is 0.5).
The linear regression between SI and THR-MLT, described by Equation (5.1) is performed
for atmosphere-only models. α1 is statistically significant (the p value of the corresponding
statistical test is about 10−3) and is estimated to −0.82 mm day−1 ◦C−1. The values of
α1 are similar between atmosphere-only and coupled simulations. 0 = 0.86 mm day−1 is
the residual systematic error that is not accounted for by the error on THR-MLT. Since
uncoupled simulations have the same oceanic forcing, THR-MLT is directly controlled by
THR, in contrast with coupled models where it is strongly determined by model biases on
SST (see fig. 5.8). The regression results are summarized in Table 5.2.
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In the absence of coupled feedbacks, the THR-MLT index still contains some information
on the SI index associated with the mechanisms controlling THR among which feedbacks
between precipitation and vertical motion play a prominent role. In the next section, we
attempt to introduce a more complete measure of the error on the relationship between
dynamics and precipitation and relate it to the SI index.
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Figure 5.10 – Scatterplot of THR-MLT and SI index for CMIP5 atmosphere-only GCMs
and observations.
5.5 Large-scale atmospheric contribution to the double ITCZ
5.5.1 Large-scale dynamics control on precipitation
Large-scale circulation and precipitation interact strongly in the tropical atmosphere.
On one hand, large-scale ascent is associated with moisture convergence and upward trans-
port, both favorable for convection. On the other hand, large-scale subsidence, and so-
metimes horizontal advection, can suppress convection through the drying effect on the
atmospheric boundary layer, that reduces the moist static energy of the boudary layer
(Lau et al, 1997; Xie et al, 2010), and on the free troposphere, that can damp the convec-
tive plumes through entrainment (Hirota et al, 2011; Oueslati and Bellon, 2012b). Deep
convection, in turn, modifies the temperature gradients through latent heat release in cu-
mulus clouds (e.g. Gill (1980)) and convective cooling (Oueslati and Bellon, 2012a) ; the
resulting pressure gradients force the large-scale circulation. The interaction between dy-
namics and precipitation is, therefore, at the heart of the atmospheric mechanisms that
control the precipitation pattern.
Many observational studies have documented the relationship between precipitation
and large-scale dynamics. Analyzing the relationship between OLR (outgoing longwave
radiation as a measure of convection) and SST, Lau et al (1997) showed that the sen-
sitivity of convection to local SST is strongly enhanced under strong large-scale upward
motion within the 26-28◦C SST range. Above 28◦C, the intensity of convection is no longer
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dependent on the local SSTs, but it is more strongly controlled by the large-scale conver-
gence (Graham and Barnet, 1987; Gutzler and Wood, 1990). In particular, a reduction in
convection is observed in high SST "hot spot" situations which is likely to be explained by
large-scale subsidence forced by nearby or remotely generated deep convection (Lau et al,
1997).
The sensitivity of convection to large-scale circulation is not well represented in GCMs.
In fact, in the CMIP3 models the precipitation patterns follow the SST patterns too clo-
sely compared to observations, especially over the southeastern Pacific (Lin, 2007). Hirota
et al (2011) argued that precipitation in models that overestimate precipitation over sub-
sidence regions (e.g., the DI region) correlates strongly with SST and weakly with the
large-scale circulation as diagnosed by ω500. The physical processes suppressing convec-
tion, that convey the influence of subsidence are still poorly represented in coupled GCMs.
In particular, the more realistic distribution of precipitation observed in both MIROC5
and NCAR-CCSM4 is attributed to a stronger circulation-precipitation interaction, resul-
ting from modifications of the convection schemes, that take into account the large-scale
processes in the calculation of entrainment (in the case of MIROC5, Hirota et al (2011))
and CAPE-based closure (in the case of NCAR-CCSM4, Song and Zhang (2009)). Using
sensitivity studies, Oueslati and Bellon (2012b) showed that the double ITCZ is associated
with errors in the PDF of ω500 and the errors on the contribution of each ω500 regime to
the total precipitation (see Chapter 4).
On the basis of this and the aforementioned studies, we choose to use a measure of
the errors on this contribution as a measure of the error on the precipitation-circulation
relationship.
5.5.2 Combined Precipitation Circulation Error (CPCE) and the double
ITCZ bias
To study the precipitation-large-scale circulation coupling and its role in the double
ITCZ bias, we use the sorting methodology of Bony et al (2004) in which the monthly-mean
mid-tropospheric (500hPa) vertical pressure velocity ω500 is used as a proxy for large-scale
ascent (ω500 < 0) or subsidence (ω500 > 0). The columns of the tropical atmosphere over
oceans (30◦S-30◦N) are sorted into 10hPa bins of ω500. The resulting PDFs of ω500 are
shown in figure 5.11a for observations (the 40-yr ECMWF Re-analysis : ERA40) and for
atmosphere-only CMIP5 models. The dynamical link between precipitation and large-scale
circulation is documented by computing the average precipitation for each ω500 regime
in the observations and in atmosphere-only models (see fig. 5.11b). The contribution of
each vertical regime to the total tropical precipitation is then quantified by weighting the
regime-sorted precipitation by the corresponding PDF of ω500. The obtained distributions
show the contribution of each dynamical regime to the mean tropical precipitation (see
fig. 5.11c).
The atmosphere-only CMIP5 models simulate a PDF of ω500 similar to the observed
distribution in the tropics, with a dominance of subsidence regimes (see fig. 5.11a). Most
of models actually overestimate the maximum of occurence of weakly subsiding regimes.
The others (CNRM-CM5 and INMCM4) overestimate the weakly ascending regimes, with
hints of bimodality as documented in Oueslati and Bellon (2012b). In that study, a bi-
modal PDF of ω500 was attributed to feedbacks between large-scale circulation and deep
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Figure 5.11 – (a) PDF of the 500hPa large-scale vertical velocity ω500 in the tropics (30◦S-
30◦N), (b) Precipitation in each dynamical regime of the tropics, (c) Precipitation in each
dynamical regime of the tropics weighted by the pdf of ω500, derived from observations
and CMIP5 atmosphere-only GCMs.
convection that yield a strong double ITCZ bias. The regime-sorted precipitation shows
that the largest model-observation errors are observed within ascending regimes, with
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overestimated precipitation in all vertical regimes (see fig. 5.11b). Combining the regime
sorted precipitation with the corresponding PDF of ω500, we obtain a quantification of the
contribution of each vertical regime to the total tropical precipitation that highlight the
inter-model differences. The largest contribution to observed precipitation in the tropics
derives from weak-to-moderate ascent and weak subsidence, with a maximum for ω500 in
the -30 to -10 hPa day−1range. The majority of atmosphere-only CMIP5 models capture
the observed dominance of precipitation in weak-to-moderate ascent and weak subsidence.
However, most of them overestimate the contribution of these particular regimes to preci-
pitation (e.g., INMCM4, CNRM-CM5, IPSL-CM5A-LR...).
In order to quantify the model error in representing precipitation-large-scale circulation
relationship in the tropics, the normalized CPCE (Combined Precipitation Circulation
Error) index is proposed and defined as follows :
CPCE =
√∑
−80≤ω≤80(∆(PDFω × Pω))2∑
−80≤ω≤80(PDFobs × Pobs)
(5.2)
where ω is the monthly-mean mid-tropospheric (500hPa) vertical pressure velocity ω500,
PDFω is the PDF of ω500, Pω is the average precipitation for each ω500 regime, Pobs and
PDFobs are the observed distributions and ∆ is the difference between the model and the
observed distributions.
The purpose of the CPCE index is to quantify the errors in representing the interaction
between precipitation and large-scale circulation in the tropics in order to understand
their influence on precipitation biases in the DI region. To do so, the CPCE index should
account for the large-scale properties of the DI region. In fact, one important difference
between the tropical dynamics and the DI region dynamics is the occurence of strong
ascending regimes (ω500 <-60 hPa day−1). These extreme ascending motions occur mostly
within large regions of deep convection such as the warm pool and monsoon regions,
however they are rare in the DI region. Based on this observation, the CPCE is computed
for vertical regimes whose frequency of occurence is higher than 0.01 in the DI region,
accounting, therefore, for regimes that are important in the DI region and significant for
the double ITCZ error. These regimes correspond to ω500 between -80 and 80 hPa day−1.
Indeed, we tried to release this hypothesis and found that the results presented hereafter
were not as strong, due to the additional error and inter-model spread from the strongly
ascending regimes. Because they are infrequently observed, parameterized convection in
these regimes is poorly constrained, resulting in large biases and inter-model spread.
The relationship between the CPCE index and the double ITCZ error in atmosphere-
only models is shown in figure 5.12. It appears that INMCM4 presents the largest CPCE
index and is considerably distant from the rest of the models. A careful analysis of residuals,
leverage and Cook’s distance on the regression presented hereafter objectively shows that
INMCM4 is an outlier (see the Appendix A). Geoffroy et al (2012) also diagnosed the
anomalous character of INMCM4 when analyzing the global thermal properties of CMIP5
models. It thus seems reasonable to exclude INMCM4 in the following analyses.
The strong linear relationship between the CPCE and SI indexes can be seen in figure
5.12 and the correlation between the two is 0.85 (larger than the correlation between the SI
and THR-MLT). The linear regression between the SI and the CPCE in atmosphere-only
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models can be written as :
SI = α0 + α2 CPCE + , (5.3)
where α0 = SIobs + 0, with 0 = −0.25 mm day−1 and α2 = 14.6 mm day−1 . α2 is
statistically significant (the p value of the corresponding statistical test is smaller than
10−3). The regression results are summarized in Table 5.3.
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Figure 5.12 – Scatterplot of CPCE and SI index for CMIP5 atmosphere-only GCMs and
observations.
The linear regressions described by Equations (5.1) and (5.3) show that in atmosphere-
only models, both MLT-THR and the CPCE can explain the spread in SI. Since atmosphere-
only models have the same SST forcing, both indexes are measures of the interaction
between dynamics and precipitation. They are highly correlated at the -0.7 level and the-
refore carry overlaping information. However, comparing R2 between the two regression
models, we can see that R2 in the regression model defined by Equation (5.3) is higher
than that defined by Equation (5.1) (R2 = 0.7 instead of 0.5). Indeed, the unexplained
bias in the regression defined by Equation (5.3) is smaller than the unexplained bias in
the regression defined by Equation (5.1) (0 = −0.25 mm day−1 instead of 0.86 mm day−1
). Therefore, the SI spread between atmosphere-only CMIP5 models is better accounted
for by the statistical model defined by Equation (5.3).
To further clarify the relative roles contributed by large-scale dynamics (CPCE) and
local SST (THR-MLT) on the double ITCZ bias (SI) in atmosphere-only and coupled
models, we perform a regression analysis detailed in the following section.
5.6 Role of the SST-Large-scale circulation-Precipitation re-
lationship in the double ITCZ bias
The interaction between SST, large-scale dynamics and precipitation is examined by
performing a multiple linear regression of the SI index on both THR-MLT and CPCE
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indexes in a manner similar to Bellon et al. (2010) :
SI = α0 + α1 (THR−MLT ) + α2 CPCE + , (5.4)
where α0 = SIOBS −α1(THR−MLT )OBS + 0 is the intercept, α1 and α2 are regression
coefficients and  is the residual.
The statistical significance of the coefficients α1 and α2 is checked by Student’s statis-
tical test of the null hypothesis H0 against an alternative hypothesis H1 defined as :
H0 : αi = 0 (αj being estimated) ;
H1 : αi 6= 0 (αj being estimated) ;
with (i,j)=(1,2) or (2,1).
The results of the regression are summarized in Table 5.4.
5.6.1 Atmosphere-only models
The regression of the SI index is performed for atmosphere-only models. Only α2 is
statistically significant at the 98% confidence level (the p value associated to the statistical
test is 0.02) and it is estimated to 10.6 mm day−1 . The p value on the regression coefficient
for THR-MLT is superior to 0.05. The null hypothesis of α1 is therefore accepted and the
regression model defined by Equation (5.3) should be considered. This shows that THR
(since THR-MLT is driven by THR is atmosphere-only models) does not provide additional
information on the SI to the information provided by the CPCE.
The SST threshold THR between ascending and subsiding regimes appears to provide
information that is included in the distribution of the vertical regimes’ contribution to
precipitation. In atmosphere-only models, errors in the relationship between atmospheric
large-scale dynamics and precipitation are largely responsible for the double ITCZ bias.
5.6.2 Coupled CMIP5 models
5.6.2.1 The CPCE index in coupled CMIP5 models
Dynamics-precipitation coupling was highlighted in atmosphere-only models as the
main driver of the double ITCZ bias. Given the unability of THR-MLT to explain enti-
rely the double ITCZ bias in coupled models, it seems interesting to investigate the role
of the large-scale atmosheric processes and see whether the CPCE provides additional
information on the SI index in coupled models.
The ω500 regime sorting approach is applied for CMIP5 models. The obtained distri-
butions are shown in figure 5.13. Coupled models produce the same characteristics as the
corresponding atmosphere-only models in ω500 regime frequency and precipitation magni-
tude for individual regimes (see figs. 5.11 and 5.13), with the exception of IAP-FGOALS-g2
that slightly underestimates precipitation in strong ascent and overestimates precipitation
in weak subsidence. Indeed, alike AMIP simulations, CMIP ones overestimate the contri-
bution of weak-to-moderate ascent and weak subsidence to the total tropical precipitation
(e.g., INMCM4, GISS-E2-R, CNRM-CM5...). These similar charateristics between the two
model configurations reveal that errors on the precipitation large-scale dynamics relation-
ship is an intrinsic error of the atmospheric GCMs essentially independent of coupled
feedbacks.
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Based on the shape of the weighted precipitation distribution, The CMIP5 models
can be gathered into three groups (Bellucci et al, 2010). The first collects the majority
of models and corresponds to those which capture the observed dominance of precipita-
tion in weak-to-moderate ascent and weak subsidence. The second group collects models
displaying two relative maximas, in both ascending and subsiding regimes (IPSL-CM5A-
LR, IPSL-CM5A-MR, MIROC5 and CSIRO-Mk3-6-0). The third group corresponds to
models which exhibit a maximum contribution to precipitation in subsiding regimes. This
group only includes IAP-FGOALS-g2. Despite the erroneous maximum, IAP-FGOALS-g2
produces a realistic representation of precipitation in regimes of moderate and strong as-
cending motions.
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Figure 5.13 – (a) PDF of the 500hPa large-scale vertical velocity ω500 in the tropics (30◦S-
30◦N), (b) Precipitation in each dynamical regime of the tropics, (c) Precipitation in each
dynamical regime of the tropics weighted by the pdf of ω500, derived from observations
and CMIP5 CGCMs.
The role of dynamics-precipitation coupling on the double ITCZ in coupled models
is examined by displaying the CPCE index as a function of the SI index (see fig. 5.14).
Again INMCM4 is identified as an outlier (see fig. A.2a in the Appendix) and excluded
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from the following analyses. Unlike in the atmosphere-only simulations, no obvious link
appears between the CPCE and SI indexes in coupled models. The correlation between
the CPCE and the SI indexes is 0.3. The multiple linear regression of the SI index on both
THR-MLT and CPCE indexes (described by Eq. (5.4)) is then performed.
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Figure 5.14 – Scatterplot of CPCE and SI index for CMIP5 CGCMs and observations.
In both cases, H0 can be rejected at the 95% confidence level. This shows that, in
coupled models, THR-MLT and the CPCE provide independent and complementary in-
formation on the SI index. The coefficient α1 is estimated to -0.77 mm day−1 ◦C−1 (with
a p value of about 10−6), a value similar to the regression on THR-MLT only (see Eq.
(5.1)) ; this shows that the CPCE and THR-MLT provide information that overlap very
little (indeed, the correlation between THR-MLT and the CPCE is 0.03). The linear re-
gression provides the following estimates : α2 = 7.3 mm day−1 (with a p value of 5.10−3),
α0 = 2.8 mm day−1 and 0 = 0.7 mm day−1 .
The robustness of this regression model as well as, the appropriateness of excluding
INMCM4 is verified by checking each model residuals, leverage and Cook’s distance (see
fig. A.2 in the Appendix).
Although, in coupled models, THR-MLT is driven by MLT, THR provides a comple-
mentary information to the SI. In fact, the coefficients of the regression performed on
THR, (-MLT) and CPCE are all statistically significant. Atmospheric, oceanic and cou-
pled oceanic-atmospheric processes should all be considered independently to explain the
double ITCZ bias.
The regression model in Equation (5.4) provides, therefore, a more complete set of
drivers of the double ITCZ than the model of Equation (5.1). This is illustrated by the
increased adjusted R2 (R2). R2 = 0.85 in the regression model defined by Equation (5.4)
instead of 0.7 in that defined by Equation (5.1). In addition, the unexplained bias is smaller
than the unexplained bias of the regression defined by Equation (5.1) (0 = 0.7 mm day−1
instead of 1.3 mm day−1 ), showing that a larger part of the error on the SI is better
accounted for by the statistical model defined by Equation (5.4). However, 0 6= 0 show
that some mechanisms are still missing to explain the total double ITCZ bias and need to
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be further investigated.
Looking at R2 in tables 5.2,5.3 and 5.4, we can easily see that the spread in the SI
between coupled and atmosphere-only models is better accounted for after adding the
information on precipitation-dynamics interaction through the CPCE index.
Table 5.2 – Results of the regression of the SI on THR-MLT (Equation (5.1))
Eq 5.1 α1 p value 0 R2
AMIP -0.82 1 10−3 0.86 0.5
CMIP -0.83 1 10−5 1.3 0.7
Table 5.3 – Results of the regression of the SI on the CPCE (Equation (5.3))
Eq 5.3 α2 p value 0 R2
AMIP 14.6 5 10−4 -0.25 0.7
Table 5.4 – Results of the regression of the SI on THR-MLT and the CPCE (Equation
(5.4))
Eq 5.4 α1 p value α2 p value 0 R2
AMIP -0.34 0.16 10.6 0.02 0.03 0.71
CMIP -0.77 7 10−7 7.3 5 10−3 0.7 0.85
5.6.2.2 Decomposition of the weighted precipitation bias in coupled CMIP5
models
A more detailed description of the precipitation-large-scale circulation interaction can
be obtained by decomposing the weighted precipitation bias in each CMIP5 model into
three terms :
∆(PDFω × Pω) = ∆PDFω × Pobs + ∆Pω × PDFobs + ∆PDFω ×∆Pω (5.5)
where PDFω is the ω500 PDF, Pω is the average precipitation for each ω500 regime, Pobs
and PDFobs are the observed distributions and ∆ indicates the difference between the
model and the observed values. The first term corresponds to the error in the PDF and
is associated with the circulation bias. The second term corresponds to the bias resulting
from the errors of precipitation simulated in each dynamical regime, considered to be the
thermodynamical contribution. The third term is associated with the covariation of dyna-
mical and thermodynamical biases. The contributions to the weighted precipitation bias,
ordered with ascending CPCE index, are shown is figure 5.15. The model IPSL-CM5B-LR,
whose CPCE index is the lowest (see fig. 5.14), produces the most realistic representation
of the precipitation-large-scale circulation relationship through a compensation between
regime frequency and precipitation intensity errors under ascending and subsiding regimes.
A common characteristic between the other CMIP5 models appears within weak-to-
moderate ascending regimes (-60 < ω500 <0 hPa day−1) : comparing the shape of the
different distributions, it appears that the error on the weighted precipitation (∆(PDFω×
Pω)) is controlled by the error in the frequency of occurence of vertical regimes (∆PDFω×
Pobs), rather than the error in precipitation intensity within each regime (∆Pω×PDFobs).
Models, whose CPCE index is small (e.g., BCC-CSM1-1, MOHC-HadGEM2-ES...), tend
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Figure 5.15 – Decomposition of the weighted precipitation bias into three contributions
from the PDF bias, the precipitation intensity bias and the co-variation of dynamic and
non-dynamic biases.
to underestimate the frequency of ascending regimes and overestimate precipitation in-
tensity within a given regime, resulting in a compensation between the two errors and
a better representation of precipitation under ascending regimes. However, models with
larger CPCE index (e.g., CNRM-CM5, GISS-E2-R,...) overestimate both the precipitation
and the frequency of occurence of weak-to-moderate ascending regimes. This combination
of errors is pointed out in Oueslati and Bellon (2012b) as strongly associated with the
double ITCZ bias.
Under strong ascending regimes (ω500 <-60 hPa day−1), the error in regime frequency
is less important and it is the error in precipitation intensity that determines the amplitude
of the weighted precipitation error. These regimes, however, play a minor role on the double
ITCZ problem as already mentioned.
Two model behaviors can be distinguished regarding the contribution of subsiding
regimes to the total precipitation. Most models show realistic distributions, resulting
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from a compensation between regime frequency and precipitation intensity errors (e.g.,
MOHC-HadGEM2-ES). The others present larger errors, which, with the exception of
IAP-FGOALS-g2, are explained by regime frequency errors (e.g., MIROC5).
To summarize, errors in the precipitation-dynamics relationship are dominantly caused
by errors in the frequency of occurence of vertical regimes, rather than errors in precipi-
tation intensity within each regime (Bellucci et al, 2010; Oueslati and Bellon, 2012b).
Errors in regime frequency are associated with an overestimated frequency of both weak-
to-moderate ascending regimes and subsiding regimes. However, only the error in weak-
to-moderate ascending regimes is most likely to influence the double ITCZ error. The
overestimated frequency of subsiding regimes, instead, tends to suppress deep convection
and balance the overestimated ascending regimes through lower tropospheric drying, thus
reducing the double ITCZ error.
5.7 Summary and conclusions
This study examines the double ITCZ problem in CMIP5 (Coupled Model Intercom-
paraison Project phase 5) coupled ocean-atmosphere and atmosphere-only GCMs. The
monthly outputs of 21 years (1979-1999) of simulations from 17 coupled GCMs are ana-
lyzed, together with the available atmosphere-only experiments from 13 of them.
The results show that all the models still suffer from the double ITCZ bias to some
extent, with a too zonally elongated SPCZ and a spurious ITCZ in the Eastern Pacific.
Only few modeling groups improved their simulation of the ITCZ, either through increa-
sed resolution (IPSL, CNRM, MPI) or improved convection parametrization (NCAR).
The seasonal cycle of the precipitation in the Eastern Pacific has also improved in some
models compared to Dai (2006) and De Szoeke and Xie (2008). However, over the central
Pacific, most models still produce a persistent double ITCZ error, with a southern rainbelt
present throughout the year. Indeed, comparing the Southern ITCZ (SI) index (defined by
Bellucci et al (2010) as the annual mean precipitation over the Double ITCZ region (DI
region : 20◦S-0◦, 100◦- 150◦W), it appears that the double ITCZ bias has become small in
atmosphere-only simulations, and that coupled atmosphere-ocean feedbacks still account
for a large part of this bias in coupled simulations, similarly to the previous generations
of models (Lin, 2007).
The present study proposes a method to quantify the respective roles of SST and
large-scale dynamics in the double ITCZ problem based on a linear regression analysis.
The role of SST and the associated coupled feedbacks is examined through the THR-
MLT index (Bellucci et al, 2010). This index estimates the likelihood for a given model
to yield deep convection in the DI region, combining biases on the representation of local
SSTs (MLT) and the SST threshold leading to the onset of convection (THR) in the DI
region. It is shown in this study that THR-MLT and the SI are highly correlated (at the
-0.89 level) in coupled CMIP5 models, similarly to the CMIP3 models (Bellucci et al,
2010), showing that the double ITCZ problem is mainly thermodynamically driven by the
local SSTs in southeastern Pacific. However, performing a simple regression between the
SI and THR-MLT, it appears that THR-MLT does not explain entirely the double ITCZ
bias. Also, the interaction between THR-MLT and the SI is not as strong in atmosphere-
only models with a correlation at the -0.7 level. In addition, since atmospheric simulations
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have the same oceanic forcing, THR-MLT is directly controlled by THR, in contrast with
coupled models where it is strongly determined by the model SST biases. Among the
mechanisms controlling THR, feedbacks between precipitation and large-scale dynamics
play a dominant role.
The error on the simulated relationship between large-scale vertical motion can be
measured by the Combined Precipitation Circulation Error (CPCE). This index is defined
using the mid-tropospheric vertical velocity ω500 sorting methodology (Bony et al, 2004)
in the tropics (30◦S-30◦N) and combines biases on the frequency of occurence of vertical
regimes and the rainfall magnitude associated with each individual regime. In atmosphere-
only models, the relationship between the SI and the CPCE is stronger than that between
the SI and the THR-MLT, with a correlation at the 0.87 level between the two indexes.
This shows that the SI spread between atmospheric models is better accounted for by
the CPCE and points out the important role played by precipitation-large-scale dynamics
interaction in the double ITCZ bias. In fact, large-scale circulation can promote or suppress
convection through ascending and subsiding motions, modifying the vertical heating profile
and the moisture-convection feedbacks (e. g. Lau et al (1997); Hirota et al (2011); Oueslati
and Bellon (2012b)). Deep convection, in turn, can force the large-scale circulation by
modifying the pressure gradients through moist diabatic processes (Gill, 1980; Oueslati
and Bellon, 2012a).
The role of the error on the simulated interaction between precipitation and dynamics
in coupled ocean-atmosphere simulations is investigated by performing a multiple linear
regression of the SI index on both THR-MLT and CPCE indexes. This new regression
model provides a more complete set of drivers of the double ITCZ. Biases in representing
the deep convection in southeastern Pacific are driven by biases on local thermodynami-
cal processes associated with SST and non-local dynamical mechanisms associated with
precipitation-circulation interaction. The errors in the precipitation-dynamics relation-
ship are dominantly caused by overestimated frequency of occurence of weak-to-moderate
ascending regimes, rather than by errors in precipitation intensity within each regime
(Bellucci et al, 2010; Oueslati and Bellon, 2012b). This suggests that convective inhibi-
tion processes (e. g. convective entrainment, downdrafts and large-scale subsidence) are
still poorly represented in CMIP5 models. A better representation of some observed ne-
gative feedbacks on convection can help alleviate the double ITCZ. In particular, in some
models (e. g. IPSL-CM5A-LR, IPSL-CM5A-MR, NCC-NorESM1-M), the smaller double
ITCZ error is explained by an overestimated frequency of subsiding regimes, that tends
to suppress deep convection through lower-tropospheric drying.
Our analysis suggests that the THR-MLT (Bellucci et al, 2010) and the CPCE indexes
are relevant metrics to quantify the biases on SST and large-scale dynamics in coupled and
atmosphere-only GCMs and their respective roles in the double ITCZ bias. More efforts
toward the construction and the use of such metrics are needed to evaluate climate model
performance.
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Le travail accompli au cours de cette thèse a permis d’approfondir notre compréhen-
sion de la convection tropicale et des processus physiques qui la modulent. Nous nous
sommes intéréssés, en particulier, au syndrome de double ITCZ, un biais systématique
dont souffrent la majorité des GCMs. Les modèles de climat présentent, en effet, des diffi-
cultés majeures à simuler la position préférentielle de l’ITCZ au Nord du Pacifique tropical.
A la place, ils produisent deux bandes convectives symétriques par rapport à l’équateur
situées au centre et à l’Est du Pacifique, associées à une SPCZ trop zonale s’étendant trop
vers l’Est dans le Pacifique. Ce biais est toujours présent dans la dernière génération de
modèles participant au projet d’intercomparaison CMIP5, limitant leur capacité à simuler
le climat régional présent et futur et sa variabilité (ENSO et MJO).
L’identification des processus clefs à l’origine de la position de l’ITCZ dans les GCMs
est donc une étape cruciale pour améliorer la représentation de la convection profonde
dans les modèles de climat et résoudre le problème de double ITCZ. Le travail de thèse
résumé ici a mis en évidence les rôles importants joués par les rétroactions couplées océan-
atmosphère et par l’interaction convection-dynamique de grande échelle dans la structure
de l’ITCZ.
Interaction convection-circulation de grande échelle
Dans un permier temps, l’importance de l’interaction dynamique-thermodynamique
dans la structure de l’ITCZ a été mise en évidence dans un cadre idéalisé en étudiant la
réponse des GCMs atmosphériques ARPEGE-Climat et LMDz, en configuration aquapla-
nète soumis à différents forçages en SST.
Cette étude montre l’existence de différents régimes de circulation dépendant de la
distribution latitudinale de SST imposée. Deux régimes communs aux deux AGCMs sont
identifiés : le premier, obtenu pour de forts gradients méridiens de SST à proximité de
l’équateur, présente une seule ITCZ (régime 1P) à l’équateur. Le deuxième, obtenu pour
des gradients de SST moins importants, présente une structure de Double ITCZ (régime
2P). Les mécanismes à l’origine la transition du régime 2P vers le régime 1P ont été
étudiés.
Dans les deux modèles, la transition 2P→1P est forcée par la convergence des vents
de basses couches associée aux changements de gradients méridiens de température de
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couche limite. Dans LMDz, la transition est modulée par des rétroactions humides asso-
ciées à la convection, incluant le refroidissement stratosphérique et celui par les courants
convectifs descendants. Ces deux processus humides s’opposent à l’augmentation des gra-
dients de température et constituent des rétroactions négatives sur la transition 2P→1P.
ARPEGE, en revanche, montre une faible influence des processus humides sur la tempéra-
ture de couche limite qui est principalement forcée par l’advection horizontale d’air froid
subtropical. Cette rétroaction dynamique sèche contribue à l’augmentation des gradients
de température autour de l’équateur et favorise la convergence de basses couches à l’équa-
teur. L’absence de rétroactions négatives associées à la convection dans ARPEGE résulte
en une transition plus rapide du régime 2P vers le régime 1P, expliquée par une sensibilité
plus forte des précipitations à la SST dans ARPEGE.
Il ressort de cette étude que la modulation des processus dynamiques par les rétroac-
tions humides associées à la convection (ou leur absence) est déterminante pour la struc-
ture de l’ITCZ. Les processus humides contrôlent, en effet, le profil vertical de chauffage
diabatique et modulent les rétroactions convection-humidité. Le rôle important de ces mé-
canismes se manifeste à travers la forte sensibilité de l’ITCZ au schéma de convection et
aux paramètres d’un même schéma comme l’entraînement latéral convectif. Ce paramètre
est un facteur clé du schéma de convection, permettant à la fois d’augmenter la sensibi-
lité de la convection à l’humidité environnementale et de changer les profils verticaux de
chauffage et d’humidification dans les cumulus.
L’influence de l’entraînement latéral convectif sur l’ITCZ a été étudié moyennant des
études de sensibilité à ce paramètre en utilisant une hiérarchie de modèles du GCMCNRM-
CM5 (GCM couplé océan-atmosphère, GCM atmosphérique et GCM aquaplanète).
Les résultats montrent que la sensibilité de l’ITCZ à l’entraînement latéral convectif
est robuste entre les différentes configurations. En réponse à une augmentation du taux
d’entraînement, le problème de double ITCZ est considérablement réduit. Ce changement
de structure de l’ITCZ est associé à un changement de la nature de la circulation tro-
picale (diagnostiquée par la PDF de ω500). En effet, la double ITCZ est associée à une
PDF de ω500 bimodale due à une surestimation des régimes d’ascendance modérée et une
sous-estimation des régimes de subsidence. L’augmentation de l’entraînement permet une
dilution plus efficace des cumulus. La convection profonde est ainsi inhibée en faveur de la
convection peu profonde, associée à une augmentation des flux turbulents et une couche
limite plus profonde. Les biais associés à la PDF de ω500 sont ainsi corrigés avec l’obtention
d’une PDF unimodale plus réaliste. Ce changement de circulation résulte de rétroactions
entre convection et dynamique de grande échelle. La convection contrôle les mouvements
verticaux en modulant les gradients de température et de géopotentiel par dégagement
de chaleur latente et par le refroidissement convectif. Les ascendances de grande échelle
alimentent la colonne atmosphérique en humidité alimentent la convection.
SST et rétroactions couplées océan-atmosphère
En plus de la dynamique de grande échelle, la SST et les rétroactions couplées océan-
atmosphère sont déterminantes pour la structure de l’ITCZ. Les SSTs élevées génèrent
d’importants flux turbulents de surface latent et sensible qui alimentent les basses couches
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atmosphériques en chauffage et humidité, assurant des conditions favorables au dévelop-
pement de la convection. La SST a également un rôle dynamique, à travers son gradient,
en forçant la convergence de basses couches et donc l’activité convective.
Le rôle des rétroactions couplées a d’abord été mis en évidence dans les études de
sensibilité à l’entraînement latéral. L’amélioration de la représentation de l’ITCZ dans les
simulations atmosphériques est moins évidente dans les simulations couplées. En effet, les
rétroactions couplées océan-atmosphère ont tendance à amplifier le problème de double
ITCZ. Par conséquent, l’inhibition de la convection par entraînement de l’air environnant
doit être plus grande pour compenser l’effet amplificateur des processus couplés. Ce ré-
sultat suggère que l’élimination de la double ITCZ dans les modèles atmopshériques est
insuffisante et qu’une meilleure représentation des interactions couplées océan-atmosphère
est aussi nécessaire pour résoudre le problème de double ITCZ dans les modèles couplés.
Ce constat est également relevé par une analyse multi-modèle en utilisant les GCMs
participant au projet CMIP5. La comparaison de l’indice SI (Southern ITCZ index défini
par (Bellucci et al, 2010) comme la moyenne annuelle des précipitations dans la région
de double ITCZ (Région DI : 20◦S-0◦, 100◦-150◦W)) entre les simulations couplées et
atmosphériques correspondantes montre que la SST et les rétroactions couplés océan-
atmosphère sont en grande partie responsables de la double ITCZ dans les simulations
couplées.
Le rôle de la SST a été quantifié par l’indice THR-MLT (Bellucci et al, 2010). Cet
indice mesure l’aptitude d’un GCM à générer de la convection profonde dans la région de
Double ITCZ, en combinant les biais associés à la représentation des SST locales (MLT)
et ceux associés au seuil de SST de déclenchement de la convection (THR) dans la région
DI. La forte corrélation entre les indices THR-MLT et SI dans les modèles couplés CMIP5
suggère que le problème de double ITCZ est principalement contrôlé par des processus
thermodynamiques locaux associés à la SST. En revanche, la représentation de la relation
de causalité entre les indices THR-MLT et SI à l’aide d’une régression linéaire montre que
le THR-MLT n’explique pas entièrement le problème de double ITCZ.
Afin de compléter le modèle de régression, Les biais associés à la représentation de la
circulation de grande échelle ont été pris en compte à l’aide de l’indice CPCE (Combined
Precipitation Circulation Error). Cet indice combine les erreurs relatives à la fréquence
d’occurence des régimes verticaux et celles associées à l’intensité des précipitations dans
chaque régime. Dans les modèles atmosphériques, la dispersion du SI entre les modèles
atmosphériques est beaucoup mieux représentée par le CPCE, mettant en évidence le rôle
important de l’interaction entre la dynamique de grande échelle et les précipitations dans
le problème de double ITCZ. Dans les modèles couplés, ce nouveau modèle de régression
fournit une description plus complète des mécanismes physiques responsables du problème
de double ITCZ, englobant les processus thermodynamiques locaux associés à la SST et les
processus dynamiques de grande échelle associés à l’interaction précipitation-circulation.
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Perspectives
Cette thèse ouvre des perspectives pour l’amélioration de la représentation de l’ITCZ
dans les GCMs.
Le rôle des rétroactions humides associées à l’entraînement convectif et aux courants
convectifs descendants dans l’inhibition de la convection profonde a été mis en évidence
comme facteur déterminant pour une meilleure simulation de l’ITCZ. L’inclusion de ces
processus permet une dilution plus efficace de la convection, une sensibilité moindre de
la convection à la SST et une meilleure prise en compte du forçage par la dynamique de
grande échelle. Une meilleure représentation de ces processus physiques dans les schémas
de convection constitue une piste d’amélioration des performances des GCMs. L’influence
des courants descendants peut être étudiée en les activant dans ARPEGE ou en réalisant
des tests de sensibilité à ce paramètre dans LMDz.
Par ailleurs, l’analyse des changements de la circulation tropicale en réponse à un
changment de l’entraînement latéral convectif a permis de mettre en évidence l’impor-
tance de l’interaction entre convection et dynamique verticale dans la structure bimodale
ou unimodale de la PDF de ω500. Des études plus théoriques en utilisant des modèles
uni-colonne (1D) avec une paramétrisation de la circulation de grande échelle devraient
permettre de comprendre cette interaction. Cette étude pourra se faire dans le cadre du
projet d’intercomparaison GASS (Global Atmospheric System Studies).
L’importance de la SST et des rétroactions couplées dans le problème de double ITCZ
a également été soulignée et demande à être approfondie. Une analyse multi-modèle des
processus couplées est nécessaire pour identifier les biais persistants et les améliorations
réalisées dans chaque modèle dans la représentation des rétroactions couplées océan-
atmosphère. Cette étude a déjà été réalisée par Lin (2007) en utilisant les sorties des
modèles CMIP3. Une analyse similaire avec les modèles CMIP5 est indispensable et per-
mettra de faire le lien entre les biais en SST représentés par l’indice THR-MLT et les
erreurs de représentation des rétroactions couplées. Une quantification des rôles respectifs
des trois processus couplés dans les biais en THR-MLT sera d’une grande utilité pour
identifier les mécanismes dominants dans le problème de double ITCZ.
Enfin, dans le chapitre 4, l’analyse des processus à l’origine des changements de circula-
tion tropicale a montré, en plus du rôle dominant de la convection, une petite contribution
des processus radiatifs. Par exemple, les nuages convectifs ont un effet de serre qui s’ajoute
au chauffage diabatique par la convection et modifie les gradients de géopotentiel, parti-
cipant ainsi au changement de la dynamique tropicale. Une analyse du rôle du forçage
radiatif des nuages dans la structure de l’ITCZ sera réalisée dans le cadre du projet eu-
ropéen EUCLIPSE FP7 EU, moyennant des simulations AMIP et aquaplanètes de quatre
modèles CMIP5 où le forçage radiatif des nuages a été désactivé.
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Annexe A
Evaluating the Results of a Linear Regres-
sion
To validate the results of a linear regression, it is important to examine the residuals
() from the regression and identify extreme data points (leverage), that can potentially
exercise a great influence on the regression line. The residuals are normalized (i.e., divided
by the standard deviation of the residuals) in order to make the analysis on a standard
scale.
The leverage is based on how the observed values differ from the values predicted by the
regression model : SˆI = H SI, where SI is the vector of observed values, SˆI is the vector
of values predicted by the regression model and H is the hat matrix. The leverage of the
i-th value is the i-th diagonal element (hii) of the hat matrix H.
Combining both residuals and leverage, we obtain a measure of the actual influence each
point has on the slope of the regression line, namely the Cook’s distance. Cook’s distance
is a measure of the effect of deleting a given observation on the regression analysis (Cook
and Weisberg, 1982).
Cook’s distance is calculated as : Di =
∑n
j=1(SˆIj−SˆIj(i))2
p MSE , where SˆIj is the prediction
from the full regression model for observation j, SˆIj(i) is the prediction for observation
j from a refitted regression model in which observation i has been omitted, MSE is the
mean square error of the regression model and p is the number of parameters in the
model. Cook’s distance can be expressed as a function of both residuals and leverage :
Di = 
2
i
p MSE [
hii
(1−hii)2 ], where i is the residual of the regression. Data points with large
residuals and/or high leverage may alter the result of the regression.
Smaller Cook’s distances means that removing the observation has little effect on the
regression results. Distances larger than 1 are suspicious and suggest the presence of a
possible outlier or a poor model.
Figure A.1 shows the standardised residuals versus leverage plot of the regression model,
described by Equation (5.3), performed with atmosphere-only models, with and without
INMCM4. The relationship between residuals and leverage is highlighted through a LOESS
curve (LOcal regrESSion 1, Fox (2002)). Superimposed on the plot are contour lines for
the Cook’s distance.
1. LOESS denotes a method that is also known as locally weighted polynomial regression. At each point
in the data set a low-degree polynomial is fitted to a subset of the data, with explanatory variable values
near the point whose response is being estimated. The polynomial is fitted using weighted least squares,
giving more weight to points near the point whose response is being estimated and less weight to points
further away.
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Comparing the two plots, we see that the regression performed without INMCM4 (see
fig. A.1b) exhibit smaller residuals and leverage. Indeed, the values of Cook’s distance are
inferior to 1. This confirms the robustness of the regression model described by Equation
(5.3) in atmosphere-only models and validates the exclusion of INMCM4.
Figure A.2 shows the same plot of the regression model, described by Equation (5.4),
performed with coupled models, with and without INMCM4. Again, INMCM4 is identified
as an outlier (see fig. A.2a). Indeed, after excluding INMCM4, residuals and leverage are
smaller and the values of Cook’s distance are inferior to 1 (see fig. A.2b). This validates
the regression model described by Equation (5.4) in coupled models and emphasizes its
suitability at explaining the double ITCZ bias through both THR-MLT and CPCE indexes.
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Figure A.1 – Standardised residuals versus leverage plot of the linear regression described
in Equation (5.3), performed with atmoshpere-only models including (a) and excluding
(b) INMCM4. The red line corresponds to the loess curve that fits to the scatter plot.
Contour lines represent the Cook’s distance.
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Figure A.2 – Standardised residuals versus leverage plot of the regression model described
in Equation (5.4) including (a) and excluding (b) INMCM4. The red line corresponds to
the loess curve that fits to the scatter plot. Contour lines represent the Cook’s distance.
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